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Introduction
Mars est l’une des quatre planètes telluriques de notre système solaire, avec Mercure,
Vénus et la Terre. Accrétées en même temps, et à partir d’un matériau relativement homo-
gène, ces planètes ont subi des histoires géologiques clairement divergentes. Malgré un
diamètre deux fois plus petit, Mars constitue la planète où les processus d’évolution super-
ficielles sont les plus semblables à ceux de la Terre. Sa surface présente en effet différentes
morphologies volcaniques, tectoniques, fluviatiles, éoliennes et glaciaires, analogues de
celles observées sur Terre. A première vue, Mars se distingue cependant par la taille de
ces objets, qui est généralement bien supérieure à celle de leurs équivalents terrestres. De
plus, si la surface terrestre montre toujours une activité géologique importante, la surface
martienne semble, à l’inverse, largement inactive aujourd’hui. Malgré une évolution pro-
bablement similaire dans le passé, ces deux planètes ont donc vraisembablement divergé
à un moment de leur histoire.
L’histoire de Mars montre une transition majeure entre deux grandes périodes : le
Noachien (∼ 4,1 - 3,7 Ga) et l’Hespérien (∼ 3,7 - 3,0 Ga). Le Noachien se caractérise
par une importante activité volcanique, un fort taux de cratérisation et d’altération, la for-
mation de nombreux réseaux de vallées, et la production de minéraux d’altération comme
les phyllosilicates. Cette période semble donc montrer de nombreuses caractéristiques
morphologiques et minéralogiques indiquant une présence d’eau non négligeable et un
climat probablement chaud et humide. A l’inverse, à l’Hespérien, si l’activité volcanique
se poursuit, la formation des réseaux de vallées fluviatiles est remplacée par l’apparition
de larges vallées de débâcle, le taux d’altération diminue fortement, et la formation de
phyllosilicates est remplacée par celle de sulfates.
Ces différentes caractéristiques tendent à montrer que Mars est passée d’un climat
chaud et humide à un climat froid et sec entre ces deux grandes périodes. Ce changement
semble particulièrement bien marqué par la transition entre la formation de phyllosilicates
et celle de sulfates. La détermination précise du mode de formation de ces deux types de
minéraux pourrait donc apporter d’importantes informations sur les variations climatiques
passées de la planète Mars. Cette thèse s’est concentrée sur l’étude des sulfates et de leur
mode de formation.
Les plus grandes accumulations de sulfates se trouvent principalement dans deux ré-
gions :
(1) Les régions ouest de l’équateur : dans les canyons de Valles Marineris, sur les
terrains chaotiques, et sur les plaines de Meridiani Planum (e.g. Christensen et al. (2004b);
Gendrin et al. (2005); Arvidson et al. (2006b); Squyres et al. (2006a); Le Deit et al.
(2008); Massé et al. (2008); Roach et al. (2009); Wray et al. (2009)). La mise en place
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de ces dépôts est datée à l’Hespérien et au début de l’Amazonien. Les accumulations de
sulfates observées sur ces zones se trouvent sous la forme de dépôts stratifiés clairs, qui
peuvent atteindre quelques kilomètres d’épaisseur sur une centaine de kilomètres de large.
Sur ces trois régions, les affleurements semblent présenter toujours la même composition
avec un mélange de sulfates poly- et mono-hydratés (de magnésium, de calcium et de fer)
et d’oxydes de fer. Cette similitude laisse supposer que les formations trouvées dans ces
trois environnements différents ont un mode de formation commun.
(2) Les alentours de la calotte polaire Nord. Les sulfates détectés dans ces régions sont
plus récents et ont été déposés au cours de l’Amazonien. Ils correspondent à un sulfate
de calcium dihydraté nommé « gypse » et se trouvent sur les dunes sombres entourant la
calotte polaire Nord (e.g. Langevin et al. (2005a)). La proximité de dépôts de glace et de
dunes riches en sulfates suggère qu’un lien éventuel pourrait exister entre les deux.
De nombreuses hypothèses ont été proposées quant à l’origine des sulfates dans ces
deux types de dépôts. Cette détermination s’avère cependant complexe. En effet, l’accu-
mulation à l’équateur d’une énorme quantité de dépôts riches en sulfates, très semblables,
sur de très larges surfaces, sur des terrains extrêmement différents, et à une période où
l’eau était vraisemblablement peu abondante à la surface de Mars, semblent montrer l’in-
tervention de processus différents de ceux impliqués classiquement sur Terre pour former
des sulfates. De plus, les analyses chimiques réalisées par l’atterrisseur Opportunity sur
les roches de Meridiani Planum tendent à démontrer que la formation des sulfates mar-
tiens s’est effectuée à un pH acide et pour un faible rapport eau/roche (Berger et al., 2009;
Hurowitz et McLennan, 2007).
L’une des hypothèses les plus récentes suggère que les caractéristiques géochimiques,
minéralogiques et morphologiques des dépôts de sulfates équatoriaux peuvent être ex-
pliquées par un mode de formation glaciaire (Niles et Michalski, 2009). Selon cette hy-
pothèse, les sulfates se seraient formés à l’intérieur d’accumulations de glace, peut-être
présentes dans le passé à l’équateur. Suite à la sublimation de la glace, les poussières
riches en sulfates préalablement piégées dans les glaciers auraient été libérées et se se-
raient accumulées en surface. Ce mode de formation permettrait, entre autres, d’expliquer
la présence d’importants volumes de dépôts similaires sur des terrains très variés et une
large surface. Si théoriquement ce processus semble le plus à même de reproduire les
caractéristiques compositionnelles des accumulations équatoriales de sulfates, aucun ar-
gument observationnel ne vient cependant étayer cette hypothèse.
Afin d’évaluer la plausibilité d’une origine glaciaire des sulfates martiens, cette thèse
propose tout d’abord une analyse morphologique et minéralogique conjointe des dépôts
stratifiés observés dans les terrains chaotiques et, plus particulièrement, sur Aram Chaos.
Les sulfates présents sur ces terrains sont en effet ceux qui ont été les moins étudiés
jusqu’à maintenant. La corrélation des différents résultats obtenus sur les trois types d’en-
vironnements de dépôt équatoriaux (Valles Marineris, les terrains chaotiques et Meridiani
Planum) pourrait permettre de contraindre un éventuel mode de formation commun.
S’il n’existe plus actuellement d’activité volcanique, fluviatile ni lacustre sur Mars,
des dépôts de glace sont en revanche toujours présents sur les deux calottes polaires. La
plausibilité d’un mode de formation glaciaire des sulfates martiens peut donc être évaluée
par l’observation de processus actuels. La deuxième partie de cette thèse a donc pour but
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d’examiner les liens potentiels entre les dépôts de sulfates circum-polaires et la calotte
polaire Nord. L’interprétation géologique de ces deux régions est réalisée par l’utilisation
conjointe de différents types de données permettant d’étudier à la fois la géométrie et la
composition des objets obervés. Les résultats obtenus sont également confrontés aux pro-
cessus observés et analysés in-situ dans des environnements terrestres.
Afin de mieux appréhender les problématiques liées à la formation des sulfates sur
Mars, et à leur éventuel lien avec les glaces, le premier chapitre de cette thèse présente
donc l’état actuel des connaissances sur ces différents sujets. La première partie de ce cha-
pitre montre ainsi les caractéristiques générales de la planète Mars. La deuxième partie
présente l’histoire géologique de Mars telle qu’elle est la plus couramment admise actuel-
lement. Les dépôts de sulfates découverts à la surface de Mars, ainsi que les différentes
hypothèses proposées pour expliquer leur formation, sont exposés dans une troisième par-
tie. Enfin, la dernière partie de ce chapitre présente le rôle actuel et passé des glaces à la
surface de Mars.
Le deuxième chapitre expose les différentes données exploitées durant cette thèse et
les méthodes utilisées pour les analyser. Plus précisément, une première partie détaille les
données obtenues par les imageurs hyperspectraux, qui permettent une analyse minéralo-
gique. La deuxième partie présente les différents moyens utilisés pour décrire et analyser
la géométrie des objets observés en surface.
Le troisième chapitre présente l’analyse morphologique et minéralogique effectuée
sur les dépôts riches en sulfates des terrains chaotiques équatoriaux. Cette étude montre
tout d’abord une vision générale de la région d’Aram Chaos, qui est ensuite détaillée
à l’aide de données à haute résolution. Les implications de ces résultats à l’échelle des
dépôts équatoriaux sont ensuite exposées dans une discussion.
La quatrième chapitre concerne l’étude des dépôts de sulfates polaires et du lien éven-
tuel existant avec les dépôts de glace polaires. Ce lien est tout d’abord analysé en détail
sur une zone restreinte de la calotte polaire Nord, à l’aide de données à haute résolution.
Les résultats obtenus par cette analyse sont ensuite étendus à l’ensemble de la calotte
et comparés aux dépôts glaciaires de la calotte Sud martienne et des calottes glaciaires
terrestres.
Dans le dernier chapitre de cette thèse est enfin discutée la plausibilité d’un mode de
dépôt glaciaire des sulfates équatoriaux. Pour cela, une première partie évalue la proba-
bilité pour d’importants dépôts de glace se soient un jour accumulés à l’équateur, et une
deuxième partie évalue la plausibilité chimique d’un tel mode de formation.
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Chapitre 1
Mars : Des sulfates équatoriaux aux
glaces polaires
Depuis les toutes premières observations de Mars, notre vision de la planète a consi-
dérablement évolué. Si au XIXe siècle, Mars a tout d’abord été pensé comme une planète
similaire à la Terre, celle-ci s’est cependant révélée comme un monde à part entière, carac-
térisée par de gigantesques structures et une histoire géologique complexe. La recherche
actuelle sur Mars s’attache donc à essayer de comprendre cette planète singulière ainsi
que les différentes étapes ayant marqué son évolution.
Les caractéristiques générales de Mars, déduites au fur et à mesure de son exploration,
seront présentées dans une première partie. La deuxième partie de ce chapitre exposera
l’état actuel de nos connaissances sur l’histoire géologique de la planète. Celle-ci montre
en particulier que l’activité géologique martienne semble avoir subi un changement ma-
jeur entre les deux premières périodes de son hisoire. Ce changement est marqué par
l’apparition de sulfates en surface. La diversité et la répartition de ces sulfates seront dé-
crites dans la troisième partie de ce chapitre. La détermination des processus permettant la
formation et la stabilité des sulfates à la surface de Mars pourrait apporter d’importantes
indications sur les caractéristiques de ce changement. L’un des modes de formation pro-
posés implique des processus glaciaires. Les glaces semblent en effet avoir eu un rôle im-
portant sur Mars pendant son histoire, et correspondent à l’un des processus géologiques
encore actifs actuellement. L’état actuel de nos connaissances des glaces martiennes sera
donc brièvement exposé dans la quatrième partie de ce premier chapitre.
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1.1 Généralités
1.1.1 Bref historique
Si Mars a tout d’abord intirgué les hommes par son étonnante couleur rouge se dé-
tachant sur l’immensité de la voûte céleste, nombre de ses mystères ont été éclaircis au
cours du temps, depuis les observations des premiers télescopes jusqu’à celles des rovers
actuels.
Les premières observations : L’étude de Mars commence réellement avec l’inven-
tion de la lunette astronomique par Galileo Galilée en 1609. Celle-ci permet à Christiaan
Huygens et Giovanni Domenico Cassini de tracer les premiers dessins de Mars. Huygens
remarque alors une forme sombre et triangulaire qui correspond très probablement à la ré-
gion volcanique de Syrtis Major (Fig. 1.1). Cassini est le premier à apercevoir la présence
de calottes polaires blanches (Fig. 1.1). En suivant le déplacement au cours des heures des
structures qu’ils ont observées en surface, Huygens et Cassini parviennent à calculer une
valeur de la période de rotation de 24h40min (la valeur réelle étant de 24h et 37min !).
FIGURE 1.1 – Premiers dessins de Mars obtenus à partir d’observations télescopiques. A
gauche : dessin de Christiaan Huygens en 1659. A droite : dessin de Giovanni Domenico
Cassini en 1666.
L’observation de Mars s’améliore ensuite en 1777 grâce aux télescopes de Frederick
William Herschel. Celui-ci, en observant la surface de Mars de 1777 à 1783, montre l’ac-
cumulation et le retrait régulier des calottes polaires (Herschel, 1784). Il conclut donc à
l’existence de saisons analogues à celles de la Terre ainsi que de calottes polaires simi-
laires aux calottes terrestres et constituées de glace d’eau.
Au XIXe siècle, les astronomes distinguent des régions claires et sombres qu’ils in-
terprètent d’abord comme des océans et des continents. L’absence actuelle d’océan est
prouvée en 1896 et les zones sombres sont dès lors interprétées comme des régions cou-
vertes de végétation.
En 1877, Asaph Hall découvre les satellites Phobos et Deimos.
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Durant ce XIXe siècle, plusieurs astronomes s’attachent également à cartographier la
planète et à nommer les différentes régions observées. Richard Proctor propose ainsi en
1867 une première carte où il attribue aux principales formes connues des noms hono-
rant certains astronomes. Ce système de dénomination, longtemps controversé, sera rem-
placé en 1877 par le système de Giovanni Virginio Schiaparelli (Fig. 1.2). Le système
de Schiaparelli est à l’origine de la plupart des noms utilisés actuellement pour définir
les différentes structures de Mars. La carte de Schiaparelli montre également d’étranges
structures linéaires qu’il nomme « canali » (Fig. 1.2), ensuite traduit par « canaux ». Cette
observation est à la base de l’une des théories martiennes les plus rocambolesques ! S’il
a tout d’abord été suggéré que ces canaux étaient d’origine naturelle, ils sont rapidement
considérés comme artificiels et preuves d’une vie intelligente sur Mars. Cette théorie est
principalement défendue par l’américain Percival Lowell qui fit construire l’observatoire
de Flagstaff (en Arizona) en 1896. Celui-ci imagine alors que ces canaux ont été construits
par une race intelligente qui, menacée de sécheresse, extrait de l’eau des réserves restantes
constituées par les calottes polaires. Cette théorie n’est cependant pas soutenue par tous
les astronomes comme, par exemple, Alfred Russel Wallace qui soutient que Mars est
« absolument inhabitable ! ». Il faudra cependant attendre l’arrivée des premières missions
spatiales en 1964 pour prouver que ces canaux n’existent pas.
FIGURE 1.2 – Carte de Mars par Giovanni Schiaparelli (1888).
En ce qui concerne la surface de Mars, ses principales structures sont donc majoritai-
rement connues avant l’arrivée des premières missions spatiales. Les calottes polaires et
leurs variations saisonnières sont déjà bien décrites et sont supposées être constituées de
glace d’eau. Les zones sombres sont interprétées comme des océans ou des zones recou-
vertes de végétations. L’atmosphère est considérée comme seulement légèrement moins
dense que celle de la Terre et la température de surface un peu plus faible. Si la présence
d’une vie intelligente martienne à l’origine de canaux martiens est fortement controver-
sée, on s’attend néanmoins à trouver une forme de vie sur Mars.
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Les missions spatiales : La Fig. 1.3 résume l’ensemble des missions spatiales en-
voyées vers Mars de 1960 à aujourd’hui.
L’histoire de l’exploration spatiale de Mars commence dès 1960 par l’envoi de sondes
russes. Les 6 missions spatiales envoyées par la Russie entre 1960 et 1963 se solderont
malheureusement par un échec et, il faut attendre la deuxième mission martienne améri-
caine, Mariner 4, pour obtenir les premières images de Mars. Les images acquises durant
ce survol entraînent cependant une grande déception. En effet, les océans, canaux, ou
plaines recouvertes de végétation tant attendus laissent place à des terrains grêlés de cra-
tères d’impact. Mars semble donc finalement plus proche de la Lune que de la Terre !
Les survols suivants effectués par Mariner 6 et 7 passent au-dessus des mêmes terrains
cratérisés et semblent donc confirmer cette hypothèse.
Il faut attendre Mariner 9 en 1971 pour modifier radicalement cette décevante vision.
Elle est la première sonde mise en orbite autour de Mars et, malgré la faible résolution des
données obtenues, c’est sans doute celle qui a le plus révolutionné notre conception de la
planète. Avec ses quelques sept mille clichés, Mariner 9 montre en effet que, loin d’être
aussi morte que la Lune, Mars présente une grande diversité de terrains à sa surface, avec
des volcans géants, des canyons, des réseaux fluviatiles asséchés, des glaciers,... Si Mars
ne semble plus active actuellement, elle semble cependant avoir conservé à sa surface les
traces d’une riche histoire géologique.
Après deux autres échecs russes et un échec américain c’est le succès des missions
Viking en 1975. Ces deux missions posent pour la première fois dans l’histoire de l’ex-
ploration martienne deux landers en surface : le premier dans la plaine de Chryse Planitia,
le deuxième dans la plaine d’Utopia. Ces landers nous montrent alors le paysage de Mars
vu depuis sa surface, révélant ainsi un paysage désertique et orangé. Cette mission est
un succès, mais semble néanmoins définitivement démontrer l’absence de vie actuelle sur
Mars.
Après les missions Viking, il faut attendre vingt-et-un ans et de nombreux échecs pour
que de nouvelles missions arrivent sur Mars. En 1996, Mars Global Surveyor se met en
orbite autour de la planète et fonctionnera jusqu’en 2006. Elle apporte de nombreuses
images à haute résolution, ainsi que des informations sur la topographie, l’inertie ther-
mique, la composition et le champ magnétique. Mars Global Surveyor précède la mise en
orbite des missions américaines Mars Odyssey et Mars Reconnaissance Orbiter, respec-
tivement en 2001 et 2005, ainsi que de la première mission européenne Mars Express en
2003. Ces trois sondes sont toujours en orbite autour de Mars et nous apportent tous les
jours de nombreuses informations sur sa surface, son atmosphère ou sa structure interne.
En 1996, le robot mobile (ou rover) Sojourner (à bord du lander Pathfinder) atterrit
également dans l’embouchure d’Ares Vallis. A la suite de Sojourner, les américains posent
deux autres rovers en 2004 : Spirit dans le cratère Gusev à l’embouchure de Ma’adim Val-
lis, et Opportunity dans le cratère Eagle sur la plaine de Meridiani Planum. Ces rovers sont
identiques et possèdent tous deux des intruments permettant d’obtenir des images à haute
résolution, ainsi que des informations sur la composition des roches qu’ils rencontrent.
Ces deux véritables géologues de terrain martiens ont en particulier permis la découverte
de roches sédimentaires contenant des sulfates. Spirit ne répond plus depuis Mars 2010
mais, ces deux rovers prévus initialement pour rouler 90 jours à la surface de Mars, auront
au final fonctionné plus de six ans ! Tous les précédents rovers ou landers ont atterri dans
des régions proches de l’équateur ou aux moyennes latitudes et, en 2007, Phoenix atterrit
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pour la première fois à proximité de la calotte polaire Nord de Mars. Cet atterrisseur a
fonctionné 5 mois avant l’arrivée de l’hiver et a, en particulier, révélé la présence de glace
sous les quelques centimètres de poussière recouvrant la surface.
Pour conclure, l’histoire de l’exploration martienne a certes été émaillée de nombreux
échecs mais ceux-ci, riches en enseignements, ont permis le succès de beaucoup de mis-
sions récentes (Fig. 1.3). Celles-ci nous apportent tous les jours une connaissance plus
approfondie de Mars ainsi que des données de plus en plus précises. Si ces missions
spatiales ne montrèrent pas les canaux ou la végétation espérés par les premières observa-
tions, elles corroborent toutes les résultats de Mariner 9 en révélant une surface variée et
une planète à l’histoire géologique complexe.
FIGURE 1.3 – Résumé des missions martiennes (source : http ://www.laboiteverte.fr).
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1.1.2 Caractéristiques globales
Généralités : Mars est la quatrième planète de notre système solaire après Mercure,
Vénus et la Terre (Fig. 1.4). Ces quatre planètes, placées sur les orbites les plus proches du
Soleil, constituent les planètes telluriques et se sont formées il y a 4,5 milliards d’années
par la collision de planétésimaux. Accrétées en même temps et à partir d’un matériau
relativement homogène, ces planètes ont pourtant clairement subi des histoires géolo-
giques divergentes et présentent actuellement des surfaces totalement différentes. Cette
différence d’évolution entre quatre corps parents est l’une des questions centrales de la
planétologie.
Avec un diamètre moyen de 6779 km, la taille de Mars se situe entre celle de la Terre
(12738 km de diamètre) et celle de la Lune (3476 km de diamètre). Sa masse est de
6,24.1023 kg, soit 0.107 fois celle de la Terre. Sa gravité en surface est de 3,72 m.s-2, soit
0,38 fois la gravité terrestre.
FIGURE 1.4 – Vue de notre système solaire et de ses principaux corps. L’échelle de taille
est respectée contrairement à celle de la distance. (Source : The International Astronomi-
cal Union/Martin Kornmesser).
Caractéristiques orbitales : Mars possède une période de rotation similaire à celle
de la Terre de 24 h 37 min. Sa période de révolution autour du soleil représente 687
jours terrestres soit 669 « jours martiens » (appelés « sols »). Contrairement à l’orbite de
la Terre qui est quasi-circulaire (avec une excentricité de 0,017), l’orbite de Mars est
elliptique (avec une excentricité de 0,093) ce qui affecte la durée et l’intensité des saisons.
Ainsi, Mars se situe à une distance du soleil de 1,384 UA au périhélie, et de 1,664 UA
à l’aphélie. Cette excentricité varie au cours des temps géologiques avec deux périodes
de 95.000 et 99.000 ans (Laskar et al., 2004). Avec une valeur de 25,19°, l’obliquité
de Mars est actuellement similaire à celle de la Terre (23,45°), ce qui lui confère des
saisons semblables aux saisons terrestres. Cependant, contrairement à la Terre dont l’axe
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de rotation est stabilisé par la Lune, l’obliquité de Mars a subi d’importants changements
au cours du temps qui ont pu induire de fortes variations climatiques dans le passé (Laskar
et al., 2004; Forget et al., 2006b; Madeleine et al., 2009).
Structure interne : Comme la Terre, Mars est une planète différenciée et possède une
croûte, un manteau, et un noyau. Du fait de l’absence de données sismiques, la structure
interne de Mars reste difficile à contraindre. L’épaisseur de la croûte martienne a cepen-
dant pu être estimée entre 30 et 60 km, celle du manteau entre 1500 et 1850 km, et celle du
noyau entre 1520 et 1840 km (Schubert et al., 2001; Yoder et al., 2003; Neumann et al.,
2004). La densité moyenne de Mars (3950 km.m-3) et son relativement faible moment
d’inertie mettent en évidence le fait que Mars possède un noyau métallique (Turcotte et
Schubert, 2002). L’analyse des météorites SNC semble également montrer que le noyau
martien serait constitué de 70 à 80 % de fer, 14 % de soufre et 8 % de nickel. Enfin, la
mission Mars Global Surveyor a révélé que Mars ne possédait pas de champ magnétique
global actuel mais un champ magnétique fossile (Langlais et al., 2004). Celui-ci indique
qu’un champ magnétique actif a existé dans le passé. L’arrêt de la dynamo ayant entraîné
la perte de ce champ, pourrait être dû à la solidification d’une grande partie du noyau ou
encore, à un changement dans le régime de convection du manteau (Chapman, 2007).
L’atmosphère : L’atmosphère martienne est peu dense, avec une pression moyenne
en surface de 6 hectopascals (celle de la Terre est en moyenne de 1000 hectopascals). Elle
se différencie également de l’atmosphère terrestre par sa composition. En effet, si l’atmo-
sphère terrestre est consituée majoritairement d’azote (78 %) et d’oxygène (20,6 %), celle
de Mars est constituée principalement de dioxyde de carbone (95,32 %) avec seulement
2,7 % d’azote et 0,13 % d’oxygène.
Comme sur Terre, les régimes de vents dominants sont régis par les contrastes ther-
miques et la rotation de la planète. Les vitesses de rotation et les variations saisonnières
d’ensoleillement étant similaires sur Mars et sur Terre, les régimes de vents dominants
martiens sont donc semblables à ceux de la Terre. Certaines différences existent ce-
pendant et sont majoritairement dues à l’absence d’océan sur Mars. Ce climat « hyper-
continental » entraîne un contraste thermique important entre les deux hémisphères. Les
grands contrastes de température entre le jour et la nuit martienne entraînent également
des phénomènes d’oscillation diurne des vents plus importants que sur Terre. La circu-
lation de l’atmosphère martienne comprend de plus un flux Nord-Sud non négligeable
correspondant à un échange saisonnier de CO2 entre les deux pôles. Ainsi, environ 10
à 15 % de l’atmosphère va se condenser sur la calotte polaire Nord durant l’hiver bo-
réal et 25 % sur la calotte polaire Sud durant l’hiver austral. Dans l’hémisphère Nord,
la couche saisonnière de CO2 se sublime progressivement au printemps pour disparaitre
progressivement pendant l’été. A l’inverse, dans l’hémisphère Sud, le retrait du CO2 est
plus irrégulier et une calotte résiduelle de glace carbonique perdure pendant l’été (Forget,
1996).
L’atmosphère de Mars contient également en suspension une quantité non négligeable
de poussières d’environ un micromètre de diamètre. C’est la présence de ces poussières
qui explique la couleur orange du ciel martien observée par les premiers landers Viking.
Cette poussière est soulevée quotidiennement par les nombreuses tempêtes qui agitent
l’atmosphère martienne. Ces tempêtes ont été observées à toutes les échelles. De ma-
nière très locale, des tornades de poussière nommées « dust devil » se développent durant
l’après-midi où les températures sont maximales. On rencontre également des tempêtes
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locales et régionales se développant principalement à basse latitude durant le printemps et
l’été austral, ainsi que sur les bordures des calottes polaires. Enfin, au printemps et à l’été
austral, ces tempêtes prennent parfois une ampleur globale qui entraînent un obscurcisse-
ment de la planète par la poussière pendant plusieurs mois (Fig. 1.5) (Forget et al., 2006a;
Chapman, 2007).
FIGURE 1.5 – Tempête globale de poussière. Sur l’image acquise par Hubble le 26 Juin
2001, l’atmosphère est claire et la surface bien visible. En septembre 2001, la poussière
obscurcit complètement la planète.
Températures de surface : Du fait de son atmosphère très ténue, Mars peut connaitre
de grandes variations de température. Ainsi, les températures moyennes diurnes durant
l’été austral vont de 150 K (-123°C) aux pôles, à 240 K (-33°C) à l’équateur. Les tempé-
ratures maximales observées durant l’été austral à l’équateur sont de 300 K (27°C).
Stabilité de l’eau : La stabilité de l’eau liquide en surface est une question essentielle
pour déterminer la possibilité de vie actuelle ou passée à la surface de Mars. Pour une
pression atmosphérique martienne de 6 hectopascals, l’eau liquide ne sera stable que pour
des températures supérieures à 273 K. Les températures observées en surface montrent
donc que la présence permanente d’eau liquide est fortement improbable aujourd’hui en
surface. Les réseaux fluviatiles asséchés qui ont été observés montrent cependant que
l’eau devait se trouver stable à l’état liquide dans le passé, requérant alors une atmosphère
plus dense qu’aujourd’hui.
1.1.3 Petit guide de la surface martienne
Comme Mariner 9 l’a découvert en 1971, la surface de Mars est riche, et présente bien
plus de structures que les premières images au paysage lunaire ne laissaient paraître. Les
noms donnés aux différentes structures observées sont en partie inspirés des premières
cartes de Schiaparelli, auxquelles un terme décrivant la morphologie globale est ajouté.
La nomenclature utilisée pour décrire les différentes structures martiennes est la suivante :
Catena : Chaîne de cratères.
1.1 Généralités 13
Cavus : Dépression à forte pente.
Chaos : Terrains chaotiques.
Chasma : Vallée ou canyon.
Collis : Petite colline.
Crater : Cratère d’impact.
Dorsum : Ride.
Fossa : Dépression linéaire.
Labes : Glissement de terrain.
Labyrinthus : Réseaux complexes de canyons ou vallées.
Lingula : Plateau en forme de langue.
Mensa : Plateau bordé de falaises abruptes.
Mons : Mont ou volcan.
Patera : Edifice volcanique en forme de galette.
Planitia : Plaine de basse altitude.
Planum : Haut plateau.
Rupes : Escarpement.
Scopulus : Falaise ou escarpement lobé.
Terra : Terrains âgés, fortement cratérisés.
Tholus : Colline arrondie.
Unda : Structure ondulée.
Vallis : Vallée.
Vastitas : Grande plaine.
Si on observe globalement la surface de Mars, les principales morphologies qui peuvent
être observées sont :
FIGURE 1.6 – Carte topographique de Mars (données MOLA) avec ses principales ré-
gions. Les croix blanches correspondent aux sites d’atterrissage des landers Vikings et
Phoenix, et des rovers Sojourner, Spirit et Opportunity.
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La dichotomie : La première chose qui « saute aux yeux » en observant une carte
topographique de Mars est la dichotomie entre l’hémisphère Nord et l’hémisphère Sud
(Fig. 1.6). En effet, l’hémisphère Sud est fortement cratérisé et possède une élévation
moyenne de 2000 à 3000 m. L’hémisphère Nord est lui, composé de plaines faiblement
cratérisées et possède une élévation moyenne de -3000 m. Cette dichotomie martienne
reste toujours aujourd’hui sujette à de nombreuses interrogations. Différents processus
ont été proposés pour l’expliquer, comme un impact géant (Nimmo et al., 2008) ou un
panache mantellique (Ke et Solomatov, 2006).
Les cratères d’impact : S’ils sont plus nombreux dans l’hémisphère Sud, les cratères
d’impact peuvent néanmoins se retrouver sur toutes les surfaces géologiques de la planète
et dominent au premier ordre la rugosité de Mars (Fig. 1.6). L’impact créant ces cratères
entraîne une excavation verticale et les matériaux éjectés se déposent en couronne autour
du cratère. Cette excavation peut apporter d’importants indices sur la nature du substrat.
Certains de ces cratères, comme Hellas ou Argyre (Fig. 1.6), peuvent atteindre 2500 km
de diamètre. La densité de ces cratères est également le seul outil à notre disposition pour
dater les terrains martiens (Chap. 1.2).
Le volcanisme : L’une des structures les plus caractéristiques de la surface de Mars
sont ses gigantesques édifices volcaniques, aujourd’hui tous inactifs, ainsi que de grandes
plaines de lave. On trouve différents types de volcans comme : les volcans-boucliers, les
paterae ou les tholus. Les volcans-boucliers comme Arsia Mons, Pavonis Mons, Ascreus
Mons ou Olympus Mons sont analogues à ceux trouvés sur Terre dans l’archipel d’Hawaï.
Ils présentent des pentes faibles avec une zone d’effondrement centrale appelée caldeira.
Ces volcans se situent dans la région de Tharsis qui est caractérisée par un large bombe-
ment de la surface topographique (Fig. 1.6). Dans ce groupe, Olympus Mons correspond
au plus grand volcan du système solaire avec un diamètre de 600 km et une hauteur de 20
km (Fig. 1.7). Les Paterae sont des édifices en forme de galette pouvant atteindre plusieurs
centaines de kilomètres de diamètre. Les tholus sont morphologiquement similaires aux
volcans-boucliers mais de plus petite taille et présentant des pentes un peu plus fortes.
FIGURE 1.7 – Olympus Mons, image Viking.
Les structures tectoniques : Le fait que Mars ait été une planète géologiquement
active dans le passé est également mis en évidence par la présence de nombreuses struc-
tures d’extension (grabens, rifts,...) ou de compression (rides compressives, escarpements
lobés,...). La plus spectaculaire de ces structures est le plus grand canyon jamais trouvé
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dans le système solaire, nommé Valles Marineris (Fig. 1.8). Celui-ci fait 3500 km de long,
300 km de large et peut atteindre 7000 m de profondeur. Ce canyon s’est probablement
mis en place par extension de la croûte lors de la formation du bombement de Tharsis.
FIGURE 1.8 – Valles Marineris, mosaïque d’images Viking.
Les réseaux fluviatiles : Dès les premières images de Mariner 9, de gigantesques
chenaux ont pu être mis en évidence (Fig. 1.9). Ces chenaux se trouvent uniquement sur
les terrains les plus anciens dans l’hémisphère Sud. Si leur présence ne nécessite pas
forcément un climat ancien chaud et humide, ils montrent néanmoins que l’eau liquide a
un jour été stable dans l’histoire de Mars.
FIGURE 1.9 – Exemple de réseaux fluviatiles asséchés (Warrego Valles), image MOC.
Les objets glaciaires : La présence de glace actuelle sur Mars sera discutée plus en
détail dans le Chapitre 1.4. On peut néanmoins noter la présence d’importantes accu-
mulations de glace aux pôles Nord et Sud de Mars (Fig. 1.10), détectées dès le XVIIe
par Cassini. Comme les calottes terrestres, ces deux calottes polaires constituent de vé-
ritables enregistrements des fluctuations climatiques sur plusieurs millions d’années. De
l’eau gelée existe également à moins d’un mètre dans le sous-sol martien au-dessus de
60° de latitude. Enfin, des traces d’anciens glaciers sont également visibles aux moyennes
latitudes de Mars.
Les formes éoliennes : En l’absence d’activité volcanique, tectonique ou fluviatile,
c’est majoritairement le vent qui modèle aujourd’hui la surface de Mars. L’érosion éo-
lienne induit, par exemple, la formation de structures comme les yardangs. Le vent en-
traîne également la création de dunes (Fig. 1.11). Les champs de dunes ainsi formés par-
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FIGURE 1.10 – Calotte polaire Nord, image MOC.
sèment la quasi-totalité des fonds de vallées et des dépressions topographiques. Le plus
grand champ de dunes présent sur Mars entoure la calotte polaire Nord (couronne marron
sombre visible sur la Fig. 1.10).
FIGURE 1.11 – Exemple de dunes martiennes. Les traces sombres correspondent au pas-
sage de « dust devils », image HiRISE.
Pour conclure sur cette brève présentation de Mars, malgré de nombreuses différences,
Mars est sans doute la planète la plus semblable à la Terre dans notre système solaire. Mars
est aujourd’hui quasiment inactive, mais son histoire a vraisemblablement été marquée par
une activité importante, à l’origine de gigantesques structures volcaniques, tectoniques,
fluviatiles ou glaciaires. Si Mars et la Terre semblent avoir suivi une évolution similaire
dans le passé, celles-ci ont cependant divergé à un moment de leur histoire.
Mars est également l’une de nos plus proches voisines, elle est donc relativement
« simple » à atteindre, et son atmosphère ténue permet une observation orbitale beaucoup
plus facile que dans le cas de Vénus par exemple.
Toutes ces différentes observations expliquent en partie l’intérêt scientifique porté à la
planète Mars.
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1.2 Histoire géologique de Mars
1.2.1 Outils de datation
Dès les premières images de Mariner 9, les géologues ont essayé de placer la formation
des différentes structures observées sur une échelle stratigraphique martienne (Soderblom
et al., 1974). Cette reconstruction de l’histoire géologique de Mars est cependant com-
plexe car, si les géologues terrestres disposent de la lithologie, de la minéralogie, de la
paléontologie, de la chimie et de la structure en trois dimensions de la roche observée,
le géologue martien doit la plupart du temps se contenter des données orbitales. Nous ne
disposons donc que d’informations comme la morphologie, la topographie ou le champ
magnétique pour déduire une chronologie de l’activité martienne.
Différents outils ont cependant été retenus afin de proposer un âge relatif ou absolu
des différents terrains observés.
Le principe de stratigraphie : Les premiers outils qui peuvent être utilisés sont les
principes de base de la stratigraphie : le principe de superposition et le principe de re-
coupement. Le principe de superposition part du postulat simple que toute couche géo-
logique se trouvant stratigraphiquement sur une autre, lui est forcément postérieure. De
manière similaire, le principe de recoupement indique que les couches géologiques sont
plus anciennes que les failles ou les roches qui les recoupent. Cependant ces relations stra-
tigraphiques simples peuvent parfois être ambiguës et ne fonctionnent qu’en l’absence de
bouleversements structuraux. Ce principe ne permet également que d’obtenir des âges re-
latifs entre les différents terrains observés (Head et al., 2001).
La densité de cratères : La méthode la plus communément utilisée pour dater les
terrains martiens est celle du comptage de cratères. En effet, les surfaces des planètes
du système solaire sont impactées tout au long de leur histoire. Il en résulte que plus
longtemps les terrains sont exposés en surface, plus la densité de cratères les recouvrant
est importante. Ainsi, en étudiant la fréquence des cratères d’impact par unité de surface
et à un diamètre donné, il est possible de distinguer des âges relatifs entre des terrains plus
ou moins cratérisés (Scott et Carr, 1978; Tanaka, 1986).
En comparant les données lunaires et martiennes, cette méthode a également permis
d’estimer de manière absolue l’âge des différents terrains martiens. En effet, le flux de cra-
térisation est bien connu pour la Lune, et sa surface a pu être datée avec précision grâce
au retour d’échantillons. Suite à l’analyse des échantillons lunaires, des âges absolus ont
ainsi pu être attribués aux terrains lunaires présentant différents taux de cratérisations. En
admettant qu’une population similaire d’objets ait impacté la Lune et Mars, et en réalisant
quelques corrections sur la manière dont cette population impacte les deux objets, Hart-
mann et Neukum (2001) ont pu estimer l’âge des terrains martiens jusque là différenciés
de manière relative.
Cependant, si cette relation entre âge et densité de cratères semble simple, en pratique,
cette méthode présente de nombreuses limites. Tout d’abord, il est important de noter que
cette technique ne permet d’obtenir que l’âge d’exhumation et non l’âge de formation
des roches. De plus, cette datation relative ou absolue peut être faussée par une confusion
entre les cratères secondaires et les cratères primaires, ainsi que par la disparition des
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plus petits cratères par érosion ou enfouissement (Chapman, 2007). Il semble donc que
pour effectuer une datation correcte, la surface étudiée doit : (1) constituer une surface
homogène qui n’a pas été recouverte ou érodée de manière significative par des processus
récents, (2) avoir été mise un place par un seul et unique processus et (3) être libre de
toute contamination par des cratères secondaires (Van Gasselt, 2007).
Cette méthode de datation par comptage de cratères semble donc difficilement utili-
sable sur certaines surfaces et peut comprendre d’importantes incertitudes. Ainsi, il a été
estimé que la datation absolue comportait une incertitude de 100 Ma pour les terrains âgés
de plus de 3,5 Ga. Cette incertitude est multipliée par deux pour les terrains plus récents
(Neukum et al., 2004).
Les SNC : S’il n’existe pas pour l’instant de retour d’échantillons permettant une da-
tation précise des roches martiennes, des datations ont pu être réalisées sur les météorites
martiennes (ou SNC) (Nyquist et al., 2001). Les âges ainsi déduits sont cependant diffi-
ciles à utiliser dans la mesure où il est impossible de savoir d’où proviennent ces roches
à la surface de Mars. Ces météorites peuvent toutefois apporter quelques informations
importantes. Ainsi, la météorite ALH84001 présente un âge de cristallisation de 4,5 Ga.
Celle-ci nous montre donc que la croûte primordiale ne doit pas seulement être préservée
mais qu’elle doit également être exposée relativement près de la surface (Nyquist et al.,
2001). De même, l’étude de certaines nakhlites montre par exemple la présence de miné-
raux évaporitiques comme le gypse (e.g. Sawyer et al. (2000)). La météorite les contenant
a été datée à 1,3 Ga ce qui suggère donc que des minéraux comme les sulfates ont pu se
former après cette date (Hartmann et Neukum, 2001).
1.2.2 Stratigraphie martienne
Dès les images Mariner, la surface de Mars a été divisée en trois grands systèmes : le
Noachien, l’Hespérien et l’Amazonien (Scott et Carr, 1978). De même que pour l’échelle
stratigraphique terrestre, ces trois systèmes ont été nommés en fonction des régions mar-
tiennes les plus représentatives de chacune de ces unités (Noachis Terra, Hesperia Planum
et Amazonis Planitia). Grâce aux images Viking, et en utilisant les relations de stratigra-
phie et le comptage de cratères, Tanaka (1986) subdivise ces trois systèmes en huit unités
associées à une densité de cratères et à un stratotype bien défini (Tab. 1.1). Cette divi-
sion de l’échelle stratigraphique martienne est toujours celle utilisée actuellement, et la
définition de chacune de ces unités a été complétée au fur et à mesure de l’apparition de
nouvelles données. Ainsi, l’analyse de la densité de cratères combinée à celle des mé-
téorites martiennes, a permis d’estimer l’âge de ces différentes unités (Hartmann et Neu-
kum, 2001) (Fig. 1.12). La chronologie de l’histoire géologique martienne ainsi établie
est cependant uniquement basée sur la morphologie de la surface. Si la surface martienne
présente en effet une grande diversité morphologique, les données de spectroscopie ap-
portées par les instruments OMEGA et CRISM ont également montré une importante di-
versité minéralogique. En se basant sur cette étude minéralogique de la surface martienne,
Bibring et al. (2006) proposent ainsi un nouveau découpage de l’échelle stratigraphique
en trois unités : le Phyllosien, le Theiikien et le Siderikien (Fig. 1.13). Dans cette thèse,
l’échelle classique divisée en pré-Noachien, Noachien, Hespérien et Amazonien sera uti-
lisée, mais telle qu’elle a été définie dans Carr et Head (2010) où sont pris en compte les
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découvertes les plus récentes en terme de morphologie mais également de minéralogie.
La définition de ces quatres unités est présentée ci-dessous et résumée dans la Figure 1.13.
Unités Stratotypes Densité de cratères
Amazonien supérieur Matériel de plaines d’inondation, N(2)<40
Sud d’Elysium Planitia
Amazonien moyen Coulées de lave, N(2)=40-150
Amazonis Planitia
Amazonien inférieur Matériel de plaines lisses, N(2)=150-400
Acidalia Planitia
Hesperien supérieur Matériel de plaines complexes, N(5)=67-125 ;
Vastitas Borealis N(2)=400-750
Hesperien inférieur Matériel de plaines ridées, N(5)=125-200
Hesperia Planum
Noachien supérieur Matériel de plaines entre les cratères, N(16)=25-100 ;
Est d’Argyre Planitia N(5)=200-400
Noachien moyen Matériel des terrains cratérisés, N(16)=100-200
Ouest d’Hellas Planitia
Noachien inférieur Matériel de socle, N(16)>200
ou pré-Noachien Charitum et Nereidum Montes
TABLE 1.1 – Unités chronostratigraphiques et stratotypes associés définis par Tanaka
(1986). Pour la densité de cratères : N(x) = nombre de cratères > (x) km de diamètre /
106 km2.
Le pré-Noachien (∼ 4,5 - 4,1 Ga) : Le pré-Noachien s’étend de la formation de la
planète à 4,5 Ga à la formation d’Hellas estimée entre 4,1 et 3,8 Ga. Cette période est
tout d’abord marquée par la rapide différenciation de Mars en une croûte, un manteau et
un noyau durant les premières dizaines de millions d’années suivant la formation de la
planète.
La plupart de l’activité géologique de cette période ayant été effacée, il est difficile
d’avoir une idée précise des événements ayant marqué cette ère. On peut cependant noter
qu’un champ magnétique existait à cette période. En effet, la mission Mars Global Sur-
veyor a montré la présence de larges anomalies magnétiques principalement dans l’hé-
misphère Sud. Ces anomalies sont absentes des larges bassins d’impact comme Hellas,
Utopia, Argyre ou Isidis, ce qui suggère que ces impacts ont effacé les anomalies magné-
tiques préalablement existantes.
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FIGURE 1.12 – Modèle de chronologie martienne (courbe de cratérisation). Le nombre
de cratères par kilomètre-carré dont le diamètre est supérieur ou égal à 1 km est tracé
en fonction de l’âge des surfaces (modifié d’après : Hartmann et Neukum (2001); Van
Gasselt (2007)).
Hartmann et Neukum (2001) suggèrent que le bombardement massif primitif qui a
eu lieu dans notre système solaire, correspond à une décroissance progressive du bom-
bardement de 4,5 à 3,8 Ga (Fig. 1.12), plutôt qu’à un pic tardif du bombardement. Dans
cette hypothèse, le pré-Noachien serait donc marqué par une forte cratérisation. Les cra-
tères ainsi formés pourraient correspondre aux nombreuses dépressions quasi-circulaires
visibles avec les données MOLA (Frey, 2003). Sur la base de ces dépressions quasi-
circulaires, Nimmo et Tanaka (2005) suggèrent que les plaines boréales retiennent une
grande population de cratères qui semblent montrer un âge minimum de 4,1 Ga. Ces cra-
tères ont ensuite été recouverts par des terrains plus jeunes. Cette observation révèle que
la dichotomie martienne a sans doute été mise en place (par un impact géant, un panache
mantellique ou un autre processus) durant le pré-Noachien.
Au niveau de l’activité volcanique, le pré-Noachien montre probablement le début de
la formation de Tharsis.
Les conditions de surface et la nature de l’atmosphère au pré-Noachien restent incon-
nues du fait des trop nombreuses incertitudes existant sur l’impact environnemental du
bombardement ou la quantité de volatiles acquise durant l’accrétion.
Le Noachien (∼ 4,1 - 3,7 Ga) : La période noachienne est marquée par un fort taux
de cratérisation et d’érosion, la formation de vallées, l’accumulation de la plus grande
partie des dépôts volcaniques de Tharsis et la production de produits d’altération comme
les phyllosilicates.
Les terrains noachiens présentent en effet une forte densité de cratères (Tab. 1.1, Fig.
1.12). Ce bombardement important entraîne différentes conséquences comme : une dis-
tribution d’éjectas tout autour de la planète, une activité hydrothermale autour des sites
impactés, une augmentation de la porosité de surface par la formation de brèches ou en-
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core, des variations dans les mouvements et le stockage des nappes d’eau souterraines.
Au Noachien, la plupart du volcanisme est concentré au niveau de Tharsis. Il se forme
alors à la fin du Noachien un empilement de coulées volcaniques s’étendant sur 5000 km
de large et 9 km de haut, qui déforme la lithosphère martienne à une échelle globale (Fig.
1.6). Cet épisode volcanique entraîne un remplissage des grands cratères d’impact et pro-
bablement du bassin boréal. Le taux de renouvellement de la surface produit par le volca-
nisme est cependant faible à côté de celui créé par les impacts à la même époque. Les ma-
tériaux produits par le volcanisme sont constitués de roches volcaniques primaires, prin-
cipalement du basalte riche en orthopyroxène avec différentes quantités d’olivine (Poulet
et al., 2005; Bibring et al., 2006).
Le taux d’érosion au Noachien est élevé, environ 2 à 5 fois plus important que sur les
terrains les plus jeunes (Golombek et al., 2006). Il reste cependant très faible comparé
aux taux présents sur Terre à la même époque, ce qui explique en partie la préservation
importante de ces terrains anciens comparée aux terrains terrestres.
La plupart des terrains noachiens sont disséqués par des réseaux de vallées. Ceux-ci se
trouvent dans les régions topographiquement basses et, pour la plupart, n’atteignent pas
plus que quelques centaines de kilomètres de long. Certains indices montrent également
que des lacs ont probablement occupé les régions topographiquement basses comme les
cratères. L’hypothèse de la présence d’anciens océans sur Mars est fortement controver-
sée cependant, si ceux-ci ont existé, Clifford et Parker (2001) ont estimé que ces océans
auraient pu recouvrir jusqu’à un tiers de la planète à cette époque.
Une des caractéristiques les plus importantes du Noachien est l’abondance de phyllo-
silicates comme la nontronite, la chlorite, la saponite ou la montmorillonite (e.g. Murchie
et al. (2007b); Carter et al. (2010)). Ceux-ci se sont probablement formés par altération
aqueuse des basaltes (Zolotov et Mironenko, 2007).
La présence importante de phyllosilicates, de réseaux de vallées et de lacs sur les
surfaces noachiennes, mettent en évidence l’existence d’épisodes probablement chauds et
humides durant cette période. Cependant, s’il semble exister d’évidentes preuves géomor-
phologiques et minéralogiques d’un climat chaud et humide au Noachien, les processus
climatiques et atmosphériques permettant ces conditions à cette période demeurent obs-
curs.
Enfin, les indices d’un climat chaud et humide semblent disparaître sur les terrains
plus récents. Il semble donc qu’une période de transition ait existé à la fin du Noachien
entre des conditions chaudes et humides permettant une altération aqueuse, et des condi-
tions froides et sèches faisant disparaître ce type d’altération.
L’Hespérien (∼ 3,7 - 3,0 Ga) : La période hespérienne est caractérisée par : la conti-
nuité de l’activité volcanique toutefois plus épisodique, la formation de grandes plaines de
lave, un taux beaucoup plus faible de formation de vallées, la formation de larges vallées
de débâcle, la formation de canyons, un très faible taux d’érosion, l’arrêt de l’altération
formant les phyllosilicates, et l’apparition d’accumulations locales de dépôts riches en
sulfates.
Le volcanisme hespérien est caractérisé par la formation de plaines ridées et la for-
mation des Paterae. D’immenses plaines de lave recouvrent ainsi de grandes surfaces sur
les deux hémisphères. De la lave continue également à s’accumuler au niveau de Thar-
sis. Le volcanisme est donc très étendu à l’Hespérien et on considère qu’il en résulte un
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renouvellement de la surface d’environ 30% (Head et al., 2002). Deux types de plaines
hespériennes ont été repérés : (1) des plaines situées aux basses latitudes et compatibles
avec la présence de basalte et (2) des plaines situées à de plus hautes latitudes, plus riches
en silicates, et compatibles avec une composition d’andésite terrestre (Bandfield et al.,
2000).
Le taux de formation des réseaux de vallées décroît fortement au début de l’Hespérien
(Fassett et Head, 2008). La formation de ce type de réseaux existe cependant toujours,
particulièrement au niveau des volcans. Ces réseaux sont probalement dus à la fonte de
neige au sommet des volcans. Si peu de vallées se forment à l’Hespérien, la fin de cette
époque voit toutefois apparaître de larges vallées de débâcle. Un débat existe cependant
actuellement pour savoir si ces vallées ont bien été creusées par de l’eau et non par des
écoulements de lave (Carr et Head, 2010). Si l’eau est bien intervenue dans la formation
de ces vallées, alors celles-ci proviennent du relâchement brutal d’une grande quantité
d’eau pouvant provenir d’aquifères souterrains, de lacs ou d’accumulations de glace.
L’ère hespérienne montre également la formation de Valles Marineris. L’origine pri-
maire de ce gigantesque canyon est probablement le résultat des contraintes créées par
le poids de Tharsis. L’ensemble des canyons formant Valles Marineris commencent pro-
bablement à s’ouvrir au Noachien, et les processus de subsidence, de failles et d’érosion
des parois continuent tout au long de l’Hespérien. Dans Valles Marineris se forment des
dépôts stratifiés et riches en sulfates de calcium et de magnésium, dont l’origine reste
débattue (Gendrin et al., 2005; Le Deit et al., 2008).
L’Hespérien semble également montrer les premiers dépôts de glace importants. En
effet, la morphologie de la région de Dorsa Argentae, entourant l’actuelle calotte polaire
Sud, révèle que cette formation correspond à d’anciennes accumulations de glace datées
de l’Hespérien. Ces dépôts s’étendaient sur environ deux fois la surface actuellement cou-
verte par la calotte polaire Sud (Head et Pratt, 2001).
Le taux d’érosion est diminué de deux à cinq fois par rapport au Noachien. Les taux
les plus importants semblent associés à l’érosion due au vent et à la sublimation, ou à
des événements locaux comme des crues. Le taux d’altération des roches est lui aussi
beaucoup plus bas comme le montre la présence importante d’olivine pourtant facile-
ment altérable. Les roches observées par le rover Spirit dans le cratère de Gusev montrent
une fine couche d’altération en surface mais les minéraux primaires comme l’olivine, le
plagioclase ou la magnétite perdurent. Cette altération implique vraisemblablement uni-
quement des interactions à faible rapport eau/roche, résultant par exemple de la fonte de
givre.
Les terrains hespériens montrent également d’épais dépôts de sulfate répartis sur plu-
sieurs régions, principalement dans l’hémisphère Ouest et autour de la calotte polaire
Nord. Les sulfates trouvés dans l’hémisphère Ouest ont probablement commencé à se
former au Noachien. Les sulfates polaires semblent dater de l’Amazonien mais pourraient
également provenir de l’érosion d’une unité plus ancienne située à la base de la calotte
polaire Nord. Une description détaillée de ces sulfates est réalisée dans le Chapitre 1.3.
Il semble donc qu’un changement majeur s’opère . Toutes ces variations tendent à
montrer qu’un changement climatique majeur a lieu entre le Noachien et l’Hespérien,
ainsi qu’une transition vers une importante cryosphère globale.
L’Amazonien (∼ 3,0 Ga - actuel) : L’Amazonien regroupe les deux tiers de l’histoire
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géologique martienne et s’étend de 3 Ga jusqu’à aujourd’hui. Malgré l’important laps de
temps écoulé durant cette période, les changements géologiques ayant lieu à la surface de
Mars sont relativement modestes par comparaison avec les périodes précédentes. Ainsi,
les processus d’impact, de tectonique et de volcanisme diminuent fortement, et rendent
par conséquent plus évidente l’action du vent et de la glace.
L’activité volcanique de l’Amazonien diminue d’un facteur dix par rapport à l’Hespé-
rien et se voit largement confinée en périphérie de Tharsis et d’Elysium. Contrairement
à l’Hespérien, les plaines volcaniques formées à l’Amazonien ne présentent que très peu
de rides et montrent plutôt des structures volcaniques primaires comme des chenaux de
lave ou des fronts de coulées. Les âges de cristallisation de certaines SNC de 150 Ma,
et les âges de 10 Ma trouvés sur certaines surfaces au niveau de Tharsis et d’Elysium
montrent que Mars serait, de manière épisodique, toujours active actuellement (Berman
et Hartmann, 2002; McSween, 2002).
Le développement des canyons est restreint à de larges glissements de terrains.
De très rares réseaux de vallées et vallées de débacles sont encore identifiés à l’Ama-
zonien. Les structures fluviatiles les plus communes de cette époque sont les gullies.
Si la glace a joué un rôle majeur dans la modification du paysage martien tout au long
de son histoire, elle joue un rôle particulièrement important à l’Amazonien. A l’Amazo-
nien se forment ainsi des structures attribuées à la présence, l’accumulation, l’ablation et
le mouvement de la glace. On trouve ainsi des pellicules de glace aux hautes latitudes,
des dépôts de glace sur les flancs des volcans tropicaux et une grande variété de structures
entre 30 et 55° de latitude comme les tabliers de débris lobés, les vallées à remplissage
linéaire et les cratères à remplissage concentrique (Head et al., 2003). L’Amazonien voit
également la formation des deux calottes polaires actuelles dans les hémisphères Nord et
Sud.
L’effet du vent devient également omniprésent avec l’apparition de dunes sur la majo-
rité des surfaces martiennes, ainsi que la formation de surfaces flutées ou de yardangs. La
préservation de nombreuses structures volcaniques et de cratères d’impact semble cepen-
dant montrer que le vent entraîne une érosion relativement faible et a pour effet majeur de
retravailler les matériaux déjà peu consolidés.
L’altération minéralogique semble réduite à la formation d’oxydes de fer due à l’oxy-
dation de la surface (Bibring et al., 2006).
L’Amazonien montre donc une diminution très importante de l’activité géologique et
l’évolution de sa surface semble majoritairement régie par le vent et la glace.
Dans cette histoire géologique martienne, cette thèse se concentre principalement sur
les périodes hespériennes et amazonniennes. Durant ces deux époques, nous étudierons
plus particulièrement la formation et le dépôt des sulfates ainsi que leur interaction avec
la cryosphère.
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FIGURE 1.13 – Activité géologique de Mars en fonction du temps (modifié d’après Carr
et Head (2010)). Ce diagramme montre l’importance relative des différents processus, le
temps de formation des principales structures et unités ainsi que le type et le taux d’al-
tération en fonction du temps. La limite des grandes périodes de l’histoire martienne et
comparée aux divisions similaires existantes pour l’histoire géologique de la Terre (Ha-
déen, Archéen, Protérozoic et Phanérozoique). Les flèches noires montrent également la
division de l’histoire géologique martienne réalisée par Bibring et al. (2006) et déduite de
la minéralogie de surface.
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1.3 Les sulfates martiens
Jusqu’à l’arrivée du premier spectro-imageur OMEGA en 2003, le principal intérêt
porté à l’étude de Mars résidait dans sa diversité morphologique. Les spectro-imageurs
OMEGA et CRISM, ainsi que les analyses effectuées au sol par les différents atterris-
seurs, ont cependant révélé la présence d’une grande diversité minéralogique à la surface
de la planète (Bibring et al., 2005; Murchie et al., 2009). Ces instruments ont permis la
détection de minéraux tels que des minéraux mafiques (pyroxènes ou olivine), des phyl-
losilicates, des sulfates, des oxydes de fer, des carbonates, de la silice, des chlorures, ou
encore des perchlorates.
Si l’étude de la morphologie donne d’importantes indications sur l’activité passée de la
planète, l’étude de la diversité minéralogique apporte, elle, des informations primordiales
sur les environnements passés dans lesquels ces minéraux ont pu se former.
Parmi tous ces minéraux, les sulfates semblent avoir un rôle prépondérant dans l’his-
toire de Mars. En effet, dès les premières données apportées par l’atterrisseur Viking, les
scientifiques ont constaté l’étonnant enrichissement de la planète en soufre par rapport à la
surface terrestre (Clark et Baird, 1979). Cet enrichissement qui se retrouve sur une grande
partie de la surface martienne, est dû à la présence de sulfates. Les sulfates semblent donc
être l’un des minéraux les plus fréquemment trouvés à la surface de Mars. De plus, la
reconstitution de l’histoire géologique martienne (Chap. 1.2) montre que ces minéraux
marquent la transition entre le Noachien, où se forment les phyllosilicates, et l’Hespérien,
où la formation de sulfates remplace progressivement celle des phyllosilicates. Cette tran-
sition marque très probablement un changement climatique important qui pourrait être
caractérisé par la détermination précise du mode de formation des sulfates.
Ce chapitre montrera tout d’abord la localisation et les différents types de sulfates
détectés sur Mars, puis les processus proposés pour expliquer leur formation.
1.3.1 Localisation des sulfates sur Mars
La Fig. 1.14 présente la répartition des sulfates détectés jusqu’à présent sur Mars, de-
puis l’orbite et par les atterrisseurs. Cette carte montre tout d’abord que, si des sulfates
peuvent être trouvés sur une grande partie de la surface martienne, ceux-ci semblent néan-
moins concentrés dans les régions équatoriales de l’hémisphère Ouest. Cette carte révèle
également que des sulfates peuvent être détectés à des altitudes diverses et sur des terrains
très variés comme : les canyons de Valles Marineris, les terrains chaotiques, les plaines de
Meridiani Planum, les plateaux entourant Valles Marineris, le fond de certains cratères,
les plaines du Nord et, plus particulièrement, les dunes entourant la calotte polaire Nord.
Les différents types de sulfates, ainsi que la morphologie et la minéralogie qui leurs sont
associés, sont décrits ci-dessous pour chacuns des différents types de terrains sur lesquels
ils affleurent.
Valles Marineris : Valles Marineris se trouve juste au Sud de l’équateur, entre les
longitudes 100°W et 40°W. Ce gigantesque « canyon » est constitué d’un ensemble de dé-
pressions (ou chasmata) interconnectées, s’étendant globalement d’Ouest en Est sur près
de 3500 km de long. Chaque chasma présente une largeur moyenne de 150 à 300 km et une
profondeur moyenne de 6000 à 11000 m. Certains d’entre eux forment des dépressions
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FIGURE 1.14 – Carte de détection des sulfates martiens.
isolées des autres chasmata comme : Echus, Hebes, Juventae et Ganges Chasma (Fig.
1.15). L’extrémité Ouest de Valles Marineris, nommée Noctis Labyrinthus, est constituée
d’un ensemble de terrains très fracturés situés à proximité du sommet du bombement de
Tharsis à 9000 m d’altitude (Fig. 1.14). A l’opposé, l’extrémité Est de Valles Marineris se
connecte aux terrains chaotiques de la région de Margaritifer Terra à seulement 1000 m
d’altitude (Fig. 1.14).
Si le terme de « canyon » est souvent utilisé pour décrire Valles Marineris, l’érosion
par l’eau que suggère cette expression est cependant incorrecte (Sharp, 1973b). Valles Ma-
rineris s’est en effet formé majoritairement par des failles, mises en place par extension de
la croûte lors du bombement de Tharsis (Carr, 1981). En plus de ce processus tectonique
majeur, d’autres processus mineurs sont également intervenus dans la formation de cette
gigantesque structure, comme des processus volcaniques, des mouvements de masse, la
présence d’eau, la présence de glace, ou encore l’activité éolienne (Lucchitta et al., 1992;
Peulvast et Masson, 1993; Schultz, 1998; Peulvast, 2001; Mège et al., 2003; Fueten et al.,
2008).
Les spectro-imageurs OMEGA et CRISM ont détecté des signatures de sulfates dans
tous les chasmata de Valles Marineris, excepté dans Coprates Chasma (Fig. 1.15) (Gen-
drin et al., 2005; Roach et al., 2010). Ces signatures sont associées à des dépôts stratifiés
et clairs appelés ILD (« Interior Layered Deposits ») qui remplissent les canyons et dont
la mise en place est datée à l’Hespérien (exemple Fig. 1.16). On estime que les ILD repo-
sant au fond de Valles Marineris occupent un volume compris entre∼1,3.105 km3 (Nedell
et al., 1987) et ∼2,4.105 km3 (Hynek et al., 2003). Ces dépôts forment des buttes ou mesa
pouvant atteindre plusieurs kilomètres de haut, notamment dans les régions d’Ophir, de
Candor et d’Hebes Chasma, et leur mophologie montre que ceux-ci ont été intensément
érodés (Lucchitta et al., 1992). Les sulfates associés aux ILD semblent être majoritai-
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FIGURE 1.15 – Carte de détection des sulfates à l’Est (A) et à l’Ouest (B) de Valles Ma-
rineris. La détection de sulfates monohydratés (type kiesérite) est représentée en vert, la
détection de sulfates polyhydratés en bleu, la détection, au même endroit, de sulfates poly-
et mono-hydratés en jaune. Les dépôts stratifés ne présentant pas de signature de sulfates
sont représentés en blanc. Sur cette carte sont également représentées les observations
CRISM montrant une détection (en blanc) ou non (en noir) d’oxydes de fer (Roach et al.
(2010), modifié).
rement monohydratés (kiesérite : sulfate de magnésium, ou szomolnokite : sulfate de
fer), mais des signatures de sulfates polyhydratés ont également été trouvées (Fig. 1.15).
Hormis la région Est de Candor Chasma, où des strates riches en sulfates polyhydratés
semblent intercalées avec des strates riches en sulfates monohydratés (Fig. 1.16), la plu-
part des autres dépôts de Valles Marineris montrent la présence de sulfates monohydratés
dans la partie inférieure des dépôts, et de sulfates polyhydratés dans la partie supérieure
(Gendrin et al., 2005; Murchie et al., 2009; Roach et al., 2010). Les affleurements présen-
tant une signature de sulfates polyhydratés se distinguent généralement des affleurement
à sulfates monohydratés par un albedo plus sombre et une compétence moins importante.
Le passage de sulfates mono- à poly-hydratés dans les ILD a été expliqué de différentes
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FIGURE 1.16 – ILD dans la région de Candor Chasma (image HiRISE
PSP_006467_1735). Dans cette formation, les strates présentent une alternance de
signatures de sulfates mono- et poly-hydratés, les sulfates polyhydratés se trouvant
sur des pentes plus faibles que les monohydratés (Roach et al., 2009). Des signatures
d’oxydes de fer sont également détectées sur les dépôts superficiels de faible albédo
recouvrant certaines parties de la butte ou s’accumulant à sa base (Le Deit et al., 2008).
manières (Roach et al., 2010) : (1) les sulfates polyhydratés correspondent à des sulfates
qui n’ont pas été altérés et transformés en monohydratés, (2) les sulfates polyhydratés
ont été formés à partir des monohydratés par l’interaction avec de l’eau de sub-surface,
ou de la neige/glace, ou par la dissolution et re-précipitation des sulfates, (3) les sulfates
polyhydratés ont été précipités après la mise en place des monohydratés.
Les signatures de sulfates trouvées dans les ILD sont généralement associées à des si-
gnatures d’oxydes de fer (Bibring et al., 2007; Roach et al., 2010). Les signatures les plus
fortes d’oxydes de fer se retrouvent généralement dans les dépôts superficiels sombres
recouvrant les ILD et s’accumulant à leur base, ainsi que dans les dunes dispersées à tra-
vers les chasmata (Fig. 1.16). Ces oxydes de fer sont probablement initialement présents
dans les ILD et s’accumulent par l’érosion des dépôts (Le Deit et al., 2008; Mangold et al.,
2008). Les différents oxydes de fer permettant au mieux de reproduire les signatures spec-
trales obervées sont : la copiapite (sulfate ferrique hydraté), la ferrihydrite (oxyhydroxyde
de fer ferrique hydraté), l’hématite (oxyde de fer), ou la goethite (oxy-hydroxyde de fer)
associée à d’autres minéraux hydratés (Bishop et al., 2009).
Des sulfates ont également été détectés dans les vallées de Noctis Labyrinthus (Man-
gold et al., 2010; Thollot et al., 2010). Ceux-ci diffèrent cependant des ILD de Vallles
Marineris par leur composition et leur morphologie. Les signatures de sulfate sont en ef-
fet corrélées à une strate claire très fine qui recouvre le socle pré-existant. De plus, si les
ILD de Valles Marineris sont plutôt constitués de sulfates de fer ou de magnésium, ces
affleurements semblent plutôt correspondre à des sulfates de calcium comme la bassanite
ou le gypse. Ces sulfates de calcium pourraient être associés à des chlorures, de la si-
lice amorphe ou des phyllosilicates. L’originalité de ces dépôts provient aussi de leur très
jeune âge de formation, estimé à l’Amazonien, impliquant la présence d’une altération
récente liée à une activité volcanique.
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Les terrains chaotiques : A l’extrémité Est de Valles Marineris, dans les régions de
Xanthe et Margaritifer Terra, se trouvent des terrains dit « chaotiques » (Fig. 1.14). Les
dépôts de sulfates associés à ces terrains seront décrit plus en détail dans le Chapitre 3.
Les terrains chaotiques forment des dépressions de plusieurs centaines de kilomètres
de large dont le fond peut se trouver à 1 à 7 km au-dessous des plateaux environnants. Le
terme « chaotique » provient du fait que ces terrains sont caractérisés par une topographie
irrégulière (Fig. 1.17.a), montrant de petits plateaux à sommet plat délimités par des fa-
laises abruptes, appelés mesas, ainsi que de petites buttes arrondies (Carr, 1979; Meresse
et al., 2008). Ces terrains chaotiques sont généralement reliés à des vallées de débâcle, et
l’intérêt porté à ces dépôts s’est d’abord concentré sur leur rôle possible dans la formation
des vallées (e.g. Carr (1980)).
Les terrains chaotiques ont été observés dès les premières images de Mariner 6 et
9 (Sharp et al., 1971; Sharp, 1973a) mais, les processus à l’origine de leur formation
sont, à l’heure actuelle, toujours sujets à discussion. Les principaux scénarios proposés
sont : (1) une interaction magma-glace dans la cryosphère de sub-surface (Chapman et
Tanaka, 2002; Chapman et al., 2003), (2) le relâchement de dioxyde de carbone liquide
ou d’un mélange gaz-eau à partir de la décomposition d’hydrates de gaz (Hoffman, 2000;
Max et Clifford, 2001) et (3) la libération catastrophique d’eau souterraine, depuis des
aquifères confinés ou des cavités souterraines, probablement due à une déstabilisation liée
à une intrusion magmatique (Carr, 1979; Lucchitta et al., 1994; Chapman et al., 2003).
L’une des dernières études (Meresse et al., 2008) attribue un rôle prépondérant à l’activité
volcanique, proposant que la subsidence initiale aurait pour origine l’intrusion d’un sill
volcanique. Cette intrusion entrainerait ensuite la fonte de glace de sub-surface ainsi que
le relâchement d’eau souterraine.
FIGURE 1.17 – a) Carte topographique (données MOLA) des terrains chaotiques de la
région de Margaritifer Terra. b) Carte des dépôts stratifiés clairs (représentés en blanc)
observés dans les terrains chaotiques (Glotch et Rogers, 2007).
Les affleurements présentant une signature de sulfates dans ces régions sont localisés
au niveau de dépôts stratifiés clairs (Fig. 1.17.b). Les dépôts stratifiés trouvés en-dehors
des canyons de Valles Marineris sont communément apellés LD (« Layered Deposits »).
Ces dépôts reposent en discordance sur les terrains chaotiques, principalement dans les
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régions d’Aram, Aureum et Iani Chaos. Les LD des terrains chaotiques ont tout d’abord
révélé leur particularité par une forte signature d’oxyde de fer identifiée par l’instrument
TES (Thermal Emission Spectrometer) (Christensen et al., 2000, 2001b). L’instrument
OMEGA a ensuite révélé la présence de sulfates, principalement monohydratés (kiésé-
rite), associés à ces oxydes de fer (Gendrin et al., 2005). Les terrains chaotiques semblent
s’être mis en place au cours de l’Hespérien, les LD déposés par la suite sont donc relati-
vement jeunes, de la fin de l’Hespérien au début de l’Amazonien (Tanaka et al., 2003).
Les LD riches en sulfates observés au niveau des terrains chaotiques semblent donc
très similaires aux ILD de Valles Marineris, et montrent des dépôts stratifiés clairs conte-
nant majoritairement des sulfates monohydratés associés à des oxydes de fer. Ces dépôts
semblent cependant plus récents et diffèrent de ceux de Valles Marineris par leur volume.
Les ILD de Valles Marineris occupent en effet un volume d’un ordre de grandeur de
105 km3 pour des hauteurs atteignant plusieurs kilomètres. Les LD des terrains chaotiques
ne dépassent pas quant à eux, quelques centaines de km3 pour une hauteur atteignant au
plus 1 km.
Meridiani Planum : Meridiani Planum est une plaine qui s’étend sur près de 1100 km
à l’Est des terrains chaotiques, à une altitude moyenne de 1400 m (Fig. 1.14). De nom-
breuses informations existent sur cette zone où le rover Opportunity a atterri.
FIGURE 1.18 – Carte résumant la minéralogie globale de Méridiani Planum déterminée
depuis l’orbite. Les régions oranges sont riches en hématite et les régions mauves sont
riches en sulfates (Hynek et Phillips, 2008).
La région de Meridiani Planum est recouverte de dépôts sédimentaires stratifiés datés
de la fin du Noachien au début de l’Hespérien. Ils reposent de manière discordante sur des
terrains cratérisés datés du début au milieu du Noachien. Les LD de Meridiani Planum
s’étendent sur ∼300.000 km2 pour une épaisseur estimée à 600 m, occupant ainsi un
volume total supérieur à 105 km3 (Hynek et al., 2002). La morphologie de surface de ces
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dépôts montre cependant que ceux-ci ont été fortement érodés et occupaient probablement
une surface beaucoup plus importante dans le passé (Edgett et Malin, 2002; Hynek et
Phillips, 2008).
D’un point de vue minéralogique global, de même que pour les LD contenus dans
les terrains chaotiques, la région de Meridiani Planum s’est dans un premier temps dé-
marquée par une forte détection d’oxydes de fer (Christensen et al., 2000, 2001b) (Fig.
1.18). Les données OMEGA et CRISM ont ensuite révélé que les LD de Meridiani res-
semblaient beaucoup à ceux décrits précédemment, avec des strates plus ou moins claires
et de compétence variable selon qu’il s’agi de strates riches en sulfates mono- ou poly-
hydratés (identifiés majoritairement comme des sulfates de magnésium) (Gendrin et al.,
2005; Murchie et al., 2009; Wiseman et al., 2010). Ces dépôts sont également associés à
des concentrations variables d’oxydes de fer.
FIGURE 1.19 – Vues de Meridiani Planum acquises par le rover Opportunity. a) Panorama
de la formation « Burns Cliff ». b) Observation des pavements formés par les dépôts strati-
fiés clairs et riches en sulfates. Ceux-ci sont recouverts par des sables basaltiques sombres.
c) Vue détaillée des affleurements riches en sulfates. Les grains bleus correspondent aux
sphérules riches en hématite.
Les résultats obtenus depuis l’orbite ont pu être confrontés aux données acquises de-
puis le sol par l’atterrisseur Opportunity (Christensen et al., 2004b; Clark et al., 2005;
Bell et al., 2004a; Grotzinger et al., 2005; McLennan et al., 2005). Opportunity a ainsi
confirmé la présence de roches sédimentaires claires, stratifiées et riches en sulfates. Ces
roches affleurent généralement sous forme de pavement, recouverts de sable basaltique
(Fig. 1.19.b) qui s’accumule par endroits en dunes sombres. Ces affleurements sont éga-
lement recouverts de sphérules riches en hématite (Fig. 1.19.c). Celles-ci, préalablement
incluses dans les LD riches en sulfates, s’accumulent en surface par l’érosion des LD. Ces
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sphérules mesurent de 1 à 5 mm de diamètre et recouvrent presque 15% de la surface.
Si ces dépôts affleurent généralement sous forme de pavements, Opportunity a éga-
lement analysé des falaises comme la formation « Burns Cliff », qui correspond au rem-
part du cratère Endurance (Fig. 1.19.a). L’observation de cet affleurement montre que les
roches constituant les LD de Meridiani semblent correspondre à du sable consolidé. Trois
unités principales peuvent être observées dans la formation « Burns Cliff » : (1) l’unité
inférieure, constituée de sables à stratification entrecroisée caractéristique de champs de
dunes, (2) l’unité intermédiaire, composée de fines strates sub-horizontales montrant une
origine éolienne ou fluviatile, (3) l’unité supérieure présente une stratification oblique en-
trecroisée typique des zones d’interdunes inondées (Grotzinger et al., 2005). L’analyse
des roches constituant cet affleurement montre une composition d’environ 20% de débris
de roches basaltiques, 10% d’oxydes (comprenant les sphérules d’hématites), 30% de pro-
duits d’altération de silicates hydratés, et 40% de sels. Les sels identifiés sont constitués
majoritairement de jarosite, mais aussi de sulfates de magnésium, de calcium et de fer,
ainsi que de chlorures et de phosphates.
Si les analyses effectuées par Opportunity apportent des contraintes plus importantes
sur la composition des LD recouvrant Meridiani Planum, ces dépôts semblent néanmoins
très semblables à ceux observés sur les deux types de terrains décrits précédemment.
Les dépôts de plateaux : D’autres formations contenant des sulfates ont également
été récemment observées sur les plateaux surplombant les canyons de Valles Marineris
(Milliken et al., 2008; Le Deit et al., 2010; Weitz et al., 2010) (Fig. 1.14). Ils s’étendent
au total sur∼42.300 km2 au nord de Tithonium Chasma, au sud de Ius Chasma, autour de
Candor Chasma Ouest et au sud de Juventae et Ganges Chasma. Ces dépôts sont stratifiés
et montrent une alternance de couches sombres et claires (exemple Fig. 1.20) dont la
totalité atteint au maximum 100 m de haut. Ces formations semblent avoir été déposées
du début à la fin de l’Hespérien, voire au début de l’Amazonien. La surface de ces LD
de plateaux présente des morphologies variées comme : des éjectats lobés, des cratères à
piédestaux, des fractures polygonales ou des vallées et rides sinueuses. Ces morphologies
révèlent le rôle passé d’eau ou de glace dans la mise en place ou l’érosion de ces dépôts.
FIGURE 1.20 – Exemple de dépôts stratifiés de plateaux affleurant au sud de Juventae
Chasma (d’après Le Deit et al. (2010))
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La particularité de ces affleurements provient surtout d’une signature marquée de si-
lice amorphe. Cependant, les strates riches en silice amorphe s’intercalent avec d’autres
strates riches en jarosite ou en sulfates ferriques hydroxylés.
Les LD reposant sur les plateaux semblent donc bien contenir des sulfates et se sont
déposés à la même époque que les formations précédemment observées. Leur minéralogie
globale semble néanmoins différente, de même que leur morphologie de surface.
Les cratères : Des signatures de sulfates ont également été observées dans le fond de
certains cratères (Fig. 1.14). Ces signatures de sulfates sont cependant associées à diverses
minéralogies et morphologies suivant les cratères étudiés.
Ainsi, des dépôts tout à fait similaires à ceux observés dans Meridiani Planum ont été
détectés dans le cratère Schiaparelli, situé à l’Est de Meridiani (Wiseman et al., 2009).
D’autres types de LD ont été repérés dans les cratères de Terra Sirenum. Les dépôts
trouvés au fond de deux de ces cratères montrent un mélange de signatures de phyllo-
silicates (probablement de la kaolinite) et de sulfates (de magnésium, calcium et fer).
La composition de ces sulfates semble similaire à celle des sulfates de Meridiani obser-
vés par Opportunity, mais ces dépôts présentent en plus une signature de phyllosilicate
(Wray et al., 2009; Murchie et al., 2009). Un mélange d’argiles et de sulfates a égale-
ment été trouvé dans le cratère Gale (Fig. 1.14) (Milliken et al., 2010). Cet affleurement
est particulièrement intéressant car la partie inférieure de la formation montre un mé-
lange argile/sulfate, tandis que la partie supérieure montre un mélange sulfate/oxyde. Cet
affleurement pourrait donc caractériser la transition minéralogique entre le Noachien et
l’Hespérien.
Le rover Spirit a également trouvé des traces de sulfates dans les plaines du cratère de
Gusev où il a atterri. Les roches constituant ces plaines sont principalement des basaltes
riches en olivine. Cependant, à quelques centimètres sous la surface, Spirit a également
révélé un sol blanchâtre enrichi en sulfate de fer ferrique, en silice et en sulfate de magné-
sium (Yen et al., 2008).
La calotte polaire Nord : L’un des plus importants dépôts de sulfates observés sur
Mars se trouve dans les dunes qui entourent la calotte polaire Nord. Cette détection sera
expliquée beaucoup plus en détails dans le Chapitre 4.
Les sulfates observés dans cette région présentent une signature typique d’un sulfate
de calcium dihydraté : le gypse. Celui-ci est probablement mélangé à des minéraux ma-
fiques (olivine et pyroxènes) (Poulet et al., 2008a). Ce minéral a été détecté dans le champ
de dunes qui entoure entièrement la calotte polaire Nord et, plus particulièrement, dans
sa partie la plus dense nommée Olympia Undae (Langevin et al., 2005a) (Fig. 1.21). Ces
dunes riches en gypse semblent ainsi couvrir une surface d’∼7500 km2 et occuper un vo-
lume d’∼75 km3 (Fishbaugh et al., 2007). Ces sulfates semblent donc différer d’un point
de vue composition des sulfates observés à l’équateur et sont présents au niveau de dunes
et non de dépôts stratifiés. De plus, les dunes les contenant semblent s’être formées à
l’Amazonien. Cependant, le gypse ne peut être daté de l’Amazonien que s’il s’est formé à
l’intérieur même des dunes. Une autre hypothèse suggère toutefois que ces sulfates pour-
raient plutôt provenir de la partie inférieure de la calotte polaire Nord, dont la formation
pourrait être antérieure à l’Amazonien (Roach et al., 2007; Calvin et al., 2009).
Les analyses faites par l’atterrisseur Phoenix ont également récemment montré la pré-
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sence de sulfates solubles, majoritairement de magnésium et de calcium, dans le sol re-
couvrant les plaines de l’hémisphère Nord (Kounaves et al., 2010b).
FIGURE 1.21 – a) Carte de détection du gypse autour de la calotte polaire Nord par le
spectro-imageur OMEGA (Langevin et al., 2005a). b) Image CTX des dunes riches en
gypse entourant la calotte polaire.
Autres sites ponctuels : La région de Mawrth Vallis (Fig. 1.14) est principalement
connue pour la présence de phyllosilicates d’âge Noachien sur les flancs d’un chenal de
débâcle (Poulet et al., 2005; Loizeau et al., 2007). Des études récentes ont également
montré la présence d’un sulfate de fer ferrique (jarosite) sur des terrains entourant le che-
nal (Farrand et al., 2009), ainsi que la présence d’un sulfate de calcium nommé bassanite
affleurant au fond du chenal (Wray et al., 2010).
Enfin, Baldridge et al. (2010) présentent la détection de différentes couches de phyllo-
silicates et de sulfates interstratifiés dans plusieurs champs de dunes à la surface de Mars,
avec une composition similaire à celle observée dans les cratères de Terra Sirenum ainsi
que dans le cratère Gale.
Synthèse : Les formations riches en sulfates situées dans les régions équatoriales de
l’hémisphère Ouest semblent très similaires, malgré leur dépôt sur des terrains différents
(les canyons de Valles Marineris, les terrains chaotiques, la plaine de Meridiani et le cra-
tère Schiaparelli). Ces roches sédimentaires sont toutes constituées d’un matériel clair et
stratifié qui présente des signatures de sulfates mono- et poly-hydratés, généralement as-
sociés à des oxydes de fer (Bibring et al., 2007). Ces dépôts s’étendent sur des terrains
immenses et peuvent atteindre plusieurs kilomètres d’épaisseur. Ils sont généralement da-
tés à l’Hespérien, même si les LD des terrains chaotiques semblent plutôt dater de la fin
de l’Hespérien au début de l’Amazonien.
Dans cette région équatoriale ouest, les dépôts stratifiés trouvés sur les plateaux sont
également datés de l’Hespérien, mais diffèrent par la présence de sulfates plutôt riches en
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fer (comme la jarosite ou certains sulfates ferriques hydroxylés) associés à des signatures
de silice amorphe.
Les dépôts stratifiés repérés dans le fond des cratères de Terra Sirenum et de Gale
semblent eux caractéristiques de la transition Noachien-Hespérien et présentent des si-
gnatures de phyllosilicates associées à des sulfates.
Enfin, les dépôts de sulfates trouvés autour de la calotte polaire Nord semblent dif-
férents de ceux situés près de l’équateur. Les signatures détectées correspondent à du
gypse qui est accumulé dans les dunes entourant la calotte. L’âge de ces sulfates reste peu
contraint et dépend du type de formation proposé pour le gypse.
1.3.2 Modes de formation possibles des sulfates martiens
Problématique : Les analyses les plus précises que nous ayons des sulfates martiens
proviennent des données collectées par le rover Opportunity. La pertinence des modèles de
formation de ces minéraux est donc majoritairement basée sur les dépôts de Meridiani et
sur l’analyse chimique qui en a été faite par l’atterrisseur. Ce chapitre se concentrera donc
sur les différents modes de formation possibles des dépôts de sulfate de type « Meridiani »
trouvés sur les terrains chaotiques, dans les canyons de Valles Marineris et sur les plaines
de Meridiani.
De la même manière que les principales structures volcaniques, tectoniques ou gla-
ciaires de Mars se caractérisent par leur gigantisme, les dépôts sédimentaires martiens
s’étendent sur des surfaces (jusqu’à∼300.000km2 pour Meridiani) et des épaisseurs (plu-
sieurs kilomètres pour les ILD) immenses. La principale difficulté rencontrée pour former
ces LD riches en sulfates réside donc dans l’explication du dépôt d’un tel volume de sé-
diment, sur une surface aussi étendue, et associés à des terrains sous-jacents extrêmement
variés.
Compte-tenu de la description des roches observées sur Meridiani, les modes de for-
mation proposés doivent également s’attacher à reproduire des dépôts présentant une stra-
tification (probablement d’origine éolienne ou fluviatile) et composés de grains de type
sable (Grotzinger et al., 2005). D’un point de vue minéralogique, ces roches sont consti-
tuées de grains de basalte, de sphérules riches en hématite, et présentent un enrichissement
en soufre corrélé à des sulfates de magnésium, de calcium et à de la jarosite (Clark et al.,
2005). La présence de jarosite apporte une première contrainte majeure sur le mode de
formation car ce minéral ne précipite que pour un pH très acide (Madden et al., 2004a).
L’étude minéralogique montre également la coexistence de phases solubles, comme les
halogénures ou les sulfates de magnésium, et de phases beaucoup moins solubles, comme
la jarosite ou les sulfates de calcium. De plus, l’analyse chimique des dépôts de Meridiani
montre que les rapports des cations Fe, Mg, Ca et Na trouvés dans la roche sont quasi-
ment identiques à ceux des basaltes martiens non altérés. La composition des dépôts riches
en sulfate de Meridiani semble donc être une composition typique des basaltes martiens
mais avec un enrichissement de plus de 30 % en soufre (McCollom et Hynek, 2005). Les
affleurements observés présentent également la particularité de posséder un fort rapport
Br/Cl.
Toutes les analyses chimiques effectuées sur les roches de Meridiani tendent à démon-
trer que la formation des sulfates martiens s’est effectuée à un pH acide (< 3) et pour un
faible rapport eau/roche (Hurowitz et McLennan, 2007; Berger et al., 2009). Cette faible
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quantité d’eau est compatible avec l’étude de la morphologie hespérienne (Chap. 1.2) qui
montre un taux d’érosion et une quantité d’eau liquide en surface beaucoup moins im-
portantes qu’au Noachien (Carr et Head, 2010). La présence importante d’eau liquide en
surface à cette période est également incompatible avec la détection d’olivine (facilement
altérable) sur les terrains hespériens (Bandfield et al., 2000; Hoefen et al., 2003).
Un mode de formation des sulfates martiens faisant intervenir une grande quantité
d’eau liquide en surface est pourtant la première idée qui vient généralement en tête. En
effet, sur Terre, les sulfates se forment majoritairement dans des milieux évaporitiques
(Rouchy et Blanc-Valleron, 2006). De même, de nombreux dépôts stratifiés terrestres
trouvent l’origine de leur stratification par une sédimentation dans de grandes étendues
d’eau. L’importance du volume des dépôts de sulfates martiens, ainsi que les implica-
tions chimiques apportées par l’analyse des roches de Meridiani, montrent cependant que
la formation des sulfates sur Mars implique probablement des processus beaucoup plus
exotiques que ceux intervenant pour la majorité des sulfates terrestres. Les principaux
processus qui ont été proposés pour la formation des sulfates martiens sont présentés ci-
dessous et synthétisés dans le tableau 1.2.
Cristallisation évaporitique (Catling, 1999; Gendrin et al., 2005; Squyres et al.,
2006b; Arvidson et al., 2006a; Andrews-Hanna et al., 2010) : Par analogie avec les
sulfates terrestres, l’origine évaporitique est la principale hypothèse acceptée jusqu’à pré-
sent pour expliquer la formation des sulfates martiens. Cette hypothèse propose donc une
précipitation des sulfates après évaporation d’eaux superficielles peu profondes ou sou-
terraines peu profondes et saturées en sels.
Les études les plus récentes proposent une cimentation de dunes composées de sable
basaltique par des remontées de nappe d’eau souterraine en surface. Ces remontées d’eau
entraîneraient, au niveau des inter-dunes, la formation de lacs peu profonds ou d’environ-
nements de type « playa ». Suite à l’évaporation de cette eau, et à la baisse du niveau pié-
zométrique de la nappe, des évaporites précipiteraient en surface et en sub-surface sous
forme de ciment entre les grains silico-clastiques. Ce dépôt au niveau de dunes permet
d’expliquer les types de stratifications observés par exemple dans la formation « Burns
Cliff ». Dans ce type de formation, l’environnement de dépôt serait donc bien aride, acide
et oxydant. L’eau serait enrichie en soufre par l’altération des roches volcaniques riches
en sulfures ou, par l’apport de l’atmosphère enrichie en soufre par le volcanisme.
Afin de mieux contraindre cette hypothèse, Andrews-Hanna et al. (2010) ont modélisé
le cycle hydrologique de la fin du Noachien et du début de l’Hespérien. Dans ce modèle,
le flux de sub-surface de l’eau est controlé par la topographie et par le développement
du bombement de Tharsis. Il montre que l’apparition d’eau en surface, liée à la remontée
piézometrique de la nappe, aurait tout d’abord lieu dans les cratères et les dépressions les
plus profondes. Au fur et à mesure que ces dépressions se remplissent de sédiments, les
zones de remontée d’eau à la surface s’étalent latéralement et atteignent des zones moins
profondes (comme Meridiani Planum) (Fig. 1.22).
Ce mode de formation permet d’expliquer la stratigraphie locale ainsi que l’étendue
des dépôts. Cependant, si ce modèle permet bien l’accumulation de minéraux évapori-
tiques dans la région de Meridiani, il comporte également de nombreuses limites.
Tout d’abord, si le modèle de Andrews-Hanna et al. (2010) montre bien un dépôt au
niveau de Meridiani, il en montre également au niveau de nombreuses autres dépressions
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où des dépôts n’ont pas été observés, ou ne présentent pas de détection de sulfates.
Andrews-Hanna et al. (2010) présentent également comme argument majeur la pré-
sence de chenaux de débâcle au niveau des terrains chaotiques et de Valles Marineris. Ces
chenaux n’existent cependant pas sur Meridiani, et il n’est pas prouvé que leur existence
dans les autres régions soit forcément liée aux dépôts stratifiés.
Enfin, d’un point de vue chimique, ce mode de formation ne permet pas d’expliquer la
coexistence de sels de solubilité différente, ni la conservation des cations avec seulement
un enrichissement en soufre. Si les sulfates proviennent de l’évaporation d’eau souter-
raine, on s’attend effectivement à un enrichissement des cations Fe, Mg et Ca, ce qui n’est
pas observé. De plus, d’après Niles et Michalski (2009), l’eau souterraine acide devrait
être neutralisée pas son transport dans la croûte basaltique.
Altération in-situ de basaltes et de sulfures (Burns et Fisher, 1990) : Dès 1987,
avant même leur détection, Burns (1987) avait prédit la présence de sulfates sur Mars par
ce type de processus.
L’hypothèse proposée par Burns, suggère une altération in-situ de dépôts de sulfures
ou de matériaux basaltiques en présence d’eau enrichie en acide sulfurique. Ce type de
formation implique deux possibilités différentes pour former des sulfates (Chevrier et
Mathé, 2007) :
(1) l’altération de roches riches en sulfures. La présence d’une grande quantité de
sulfures pourrait provenir de l’enrichissement en soufre de la lithosphère martienne. L’al-
tération de ces sulfures génèrerait des eaux acides (H2SO4) qui favoriserait l’altération
des silicates environnants.
(2) l’altération de matériaux basaltiques en présence de SO2. La source du soufre
serait alors le SO2 dégagé par le volcanisme. Celui-ci serait converti en H2SO4 en pré-
sence d’eau dans l’atmophère, entraînant par la suite l’altération des roches basaltiques en
surface.
Récemment, des expériences ont été menées en laboratoire afin de valider ce type de
formation (Chevrier et al., 2010; Dehouck et al., 2010). Des silicates primaires mélangés
avec de la pyrrhotite ont ainsi été mis sous atmosphère martienne oxydante. Les résultats
obtenus au bout de quatre ans montrent une altération aboutissant à une composition tout
à fait similaire à celle vue sur Meridiani.
Ce type de formation permet donc de reproduire la minéralogie et la géochimie des
dépôts de Meridiani. Il respecte également : la présence d’un rapport eau/roche faible, la
présence d’un pH acide, la coexistence de phases à différentes solubilités et la conserva-
tion des cations. Ce processus ne permet cependant pas d’expliquer l’enrichissement en
soufre (McCollom et Hynek, 2005).
Si ce modèle marche bien d’un point de vue chimique, il ne dit cependant rien sur
l’environnement géologique dans lequel se déroulent ces processus d’altération, ni sur le
mode de dépôt des formations riches en sulfates. Il serait donc nécessaire d’apporter des
contraintes supplémentaires sur ces différents points afin d’évaluer la plausibilité de ce
modèle.
Origine volcanique (McCollom et Hynek, 2005) : Cette hypothèse propose une
origine volcanique pour expliquer l’existence des dépôts martiens riches en sulfates. Mc-
Collom et Hynek (2005) suggèrent ainsi que les dépôts stratifiés ont tout d’abord été mis
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FIGURE 1.22 – Évolution d’un modèle hydrologique global sur 50 millions d’années. (a)
La profondeur de la nappe d’eau varie peu de son stade initial. (b) La remontée de l’eau
souterraine et l’évaporation sont restreintes au niveau des cratères et des dépressions les
plus profondes. (c, e, g, i, et k) Sur une simulation de 50 millions d’années, les dépôts
s’épaississent et s’étalent sur une surface plus large (d, f, h, j et l) tandis que le taux de
rémontée de la nappe décroît. La région de Meridiani Planum est entourée d’un trait noir
sur toutes les figures.
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en place comme des dépôts basaltiques pyroclastiques. Suite au dépôt de ces cendres vol-
caniques, celles-ci seraient altérées par réaction avec une solution acide. Cette solution
acide dériverait de la condensation de vapeurs riches en SO2 et H2O au niveau de solfa-
tares (ou fumerolles) (Fig. 1.23). Les sulfates ainsi formés seraient tout à fait cohérents
avec ceux observés sur Meridiani. La formation des sphérules riches en hématite aurait
sans doute lieu ensuite par l’oxydation des dépôts toujours chauds.
FIGURE 1.23 – Dépôts riches en soufre créés par des solfatares terrestres (photo prise sur
le site de Námafjall, Islande).
Ce mode de formation permet d’expliquer toutes les observations géochimiques : le
fort rapport Br/Cl, l’enrichissement en soufre, le maintien de la chimie basaltique, la for-
mation à pH acide, et la faible teneur en eau.
D’un point de vue morphologique, le mode de dépôt intial des matériaux volcaniques
permet très bien de reproduire les stratifications observées dans la formation « Burns
Cliff ». Ce type de formation impliquerait le dépôt très important de cendres volcaniques.
Cet important volume n’est cependant pas incohérent au regard des immenses structures
volcaniques martiennes.
Cette hypothèse pourrait également expliquer l’apparition de formations similaires sur
des terrains très différents et à une grande échelle de surface. Ceci impliquerait néanmoins
la présence d’une activité volcanique de type solfatare, sur une surface importante de la
planète et localisée sur les régions où s’accumulent les sulfates. Aucunes trace de cette ac-
tivité n’a cependant été observée sur ces zones, ce qui rend cette hypothèse peu probable.
Formation par impact (Knauth et al., 2005) : L’hypothèse proposée par Knauth
et al. (2005) suggère que les dépôts stratifiés de Meridiani ont pour origine un impact. Un
impact météoritique va en effet permettre l’excavation de matériel qui va se retrouver par
la suite sous la forme de dépôts stratifiés s’étendant radialement autour du cratère. Cet im-
pact aurait lieu dans une croûte contenant des aquifères riches en sels, des sulfates et de la
glace. L’onde créée par l’impact entraînerait le dépôt sous forme de strates d’un mélange
de particules basaltiques, des sels, de glace, d’eau saline, de lapilli et de sphérules. Suite
à la diagénèse, des films d’eau présents permettent la dissolution de certains sels.
Si cette hypothèse respecte toutes les contraintes géochimiques, ainsi que le dépôt
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sous forme de strates, il ne permet cependant pas d’expliquer la formation de dépôts simi-
laires sur une surface très étendue. De plus, ce mode de dépôt entrainerait la formation de
cratères larges qui seraient sans doute encore visibles. On pourrait également s’attendre à
trouver le même type de dépôts sur de nombreux éjectats de cratères martiens.
Origine glaciaire (Niles et Michalski, 2009) : L’hypothèse la plus récente proposée
par Niles et Michalski (2009) suggère que la source des dépôts de sulfates soit d’an-
ciennes accumulations de glace et de poussières présentes dans le passé dans les régions
équatoriales. Ces dépôts auraient pu être présents à l’équateur durant les périodes de haute
obliquité de la planète ou de « true polar wander ».
FIGURE 1.24 – Agrégats de poussières à l’intérieur d’un glacier terrestre (image prise en
bordure du glacier Vatnajökull, Islande).
Dans ce scénario, des dépôts massifs de glace et de poussière se seraient formés par
précipitation de glace autour des grains de poussière et des aérosols contenus dans l’atmo-
sphère, construisant ainsi des dépôts sans doute similaires aux calottes polaires actuelles.
Par comparaison avec l’atmosphère actuelle, l’importance de l’activité volcanique au Noa-
chien et à l’Hespérien induit la présence d’une atmosphère enrichie en poussières et en
aérosols riches en soufre.
Une fois ces dépôts formés, leur exposition à la lumière du soleil pendant l’été en-
traînerait par rayonnement le chauffage des grains sombres à l’intérieur de la matrice de
glace. Un effet similaire est observé dans les glaces terrestres où le chauffage des grains
provoque une fonte de la glace qui les environne et une migration des grains, ce qui aboutit
à la formation d’agrégats de pousières (Fig. 1.24). Le fin film d’eau formé par le chauffage
autour des grains serait suffisant pour permettre la réaction avec les aérosols volcaniques
contenus dans la glace et créer ainsi des solutions acides. Il se formerait donc autour des
grains des micro-environnements fermés, acides, froids, et présentant un faible rapport
eau/roche. La solution acide présente dans ces environnements, entraîne alors l’altération
des grains de silicate formant ainsi des sulfates.
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A la suite d’un changement climatique, le dépôt massif de glace se sublimerait, et
les minéraux contenus dans la glace s’accumulerait en surface. Ce matériel serait ensuite
retravaillé par le vent et se déposerait sous forme de dunes. De l’eau serait libérée dans
ces dépôts superficiels par leur enfouissement et la libération d’eau structurelle, ainsi que
par la fonte de la glace encore présente. Il se formerait alors une solution saline riche en
fer et un faible rapport eau/roche permettant la formation des sphérules d’hématite.
Ce modèle permet de résoudre plusieurs problèmes posés précédemment comme : le
dépôt des sédiments à une très grande échelle, la similitude de ces dépôts sur une grande
distance, l’accumulation d’une épaisseur importante de sédiments en-dehors de bassins to-
pographiques, la conservation des cations et l’enrichissement en soufre, la présence d’eau
acide sur une planète basaltique, la formation des sulfates à un faible rapport eau/roche
et, enfin, le mélange intime de silicates, de sulfates, et de minéraux présentant différentes
solubilités. La co-existence de minéraux à diverses solubilités est en effet possible car
chaque grain ou agglomérat est altéré dans son propre environnement fermé.
Cette hypothèse est compatible avec le modèle chimique de Burns et Fisher (1990)
qui prédit la formation des sulfates à partir de l’altération de basalte par du H2SO4. Les
modèles chimiques de Burns et Fisher (1990); Chevrier et Mathé (2007) suggèrent éga-
lement une formation des sulfates martiens à partir de l’altération de sulfures. Aucune
étude ne permet cependant de vérifier si cette altération pourrait se produire à l’intérieur
des glaciers.
Ce scénario pose cependant lui aussi quelques problèmes. L’un des premiers pro-
blèmes pourrait être le volume important des sédiments. L’analyse radar des calottes ac-
tuelles montre en effet une faible quantité de poussière dans ces dépôts de glace (Phillips
et al., 2008; Grima et al., 2009). Celle-ci serait donc insuffisante pour former le volume
de dépôt visible à l’équateur. La partie basale et plus ancienne de la calotte polaire Nord
montre cependant un enrichissement important en poussière et, par comparaison avec les
glaciers terrestres, on peut raisonnablement penser que la forte activité volcanique du
Noachien et de l’Hepérien ait induit le dépôt d’une quantité plus importante de poussière
dans la glace.
L’un des problèmes soulevés également par cette hypothèse est que la morphologie
des accumulations de sulfates équatoriaux n’a pour l’instant pas permis de reconnaître la
présence d’anciens dépôts de glace. Cependant, si les dépôts massifs de glace que ce mo-
dèle implique ont été entièrement sublimés, ils ont pu laisser alors des dépôts importants
de sédiments sans qu’aucune trace évidente de la source de ces sédiments ne soit visible.
Le principal écueil de ce scénario est donc le manque de contraintes observationnelles
tangibles pour le confirmer. En effet, la plausibilité d’un ancien dépôt de glace à l’équateur
demande encore à être clairement démontrée et, si les modélisations des changements cli-
matiques liés aux variations d’obliquité de Mars permettent la présence passée de glace à
l’équateur, ils ne confirment pas forcément la formation de dépôts aussi importants (Ma-
deleine et al., 2009). Enfin, afin de mieux estimer la plausibilité de cette hypothèse, il
conviendrait de vérifier si la formation de sulfates est possible par ce processus, en com-
parant par exemple avec les glaciers terrestres, ou avec les dépôts de glace actuellement
présents sur Mars.






Comparable à la formation des sul-
fates terrestres




Formation des principaux minéraux Le même type de dépôt devrait se trouver
dans d’autres régions
Milieu acide Pas de conservation des cations + coexis-
tence de phases de différentes solubilités
impossible
Présence de chenaux Eau acide neutralisée par la croûte basal-
tique
Chenaux absents dans Meridiani, pas de




Minéralogie bien reproduite Mode de dépôt des minéraux ?
(Burns et Fisher,
1990)
Conservation des cations, faible pH,
faible eau/roche
Pas d’augmentation du soufre
Contraint par des expériences en la-
boratoire
Détection devrait être plus étendue
Volcanique Reproduit parfaitement la géochi-
mie, la minéralogie et la morpholo-
gie des dépôts
Pas de trace d’activité volcanique
(McCollom et
Hynek, 2005)
Dépôts étendus sur des surfaces va-
riées
Impact Reproduit bien la stratification, la
minéralogie et la géochimie
Ne permet pas la formation de dépôts simi-
laires sur une surface étendue
(Knauth et al.,
2005)
Non observé sur d’autres éjectats
Origine gla-
ciaire
Reproduit parfaitement la minéralo-
gie, la géochimie et la morphologie




Dépôts étendus sur des surfaces va-
riées
Nécéssite de meilleures contraintes obser-
vationelles sur la plausibilité d’un tel pro-
cessus
TABLE 1.2 – Synthèse des principaux modes de formation suggérés pour expliquer la
présence des dépôts de sulfates martiens.
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1.3.3 Synthèse
On trouve les deux plus grandes accumulations de sulfates sur Mars dans deux régions
différentes :
(1) Dans les régions équatoriales ouest : dans les canyons de Valles Marineris, sur les
terrains chaotiques, et sur les plaines de Meridiani. Dans ces trois zones très différentes
et très étendues, on trouve le même type de formation avec des dépôts stratifiés et clairs
posés en discordance sur les terrains sous-jacents. Ces dépôts sont riches en sulfates poly-
et mono-hydratés (Mg, Ca et Fe) et en oxydes de fer (sous forme de sphérules d’hématite
sur Meridiani).
(2) Les dépôts polaires. Ceux-ci montrent l’accumulation de sulfate de calcium dihy-
draté (le gypse) dans une partie des dunes sombres qui entourent la calotte polaire Nord.
En ce qui concerne les dépôts équatoriaux, ceux-ci ont d’abord attiré l’attention par
leur minéralogie. Les sulfates et les oxydes de fer sont en effet généralement formés en
présence d’eau sur Terre. Ces minéraux semblent pourtant s’être formés à l’Hespérien où
la présence d’eau liquide en surface est peu probable. De plus, l’analyse chimique des
roches observées par Opportunity apporte des contraintes fortes sur le mode de formation
de ces minéraux et montre que ceux-ci ne peuvent avoir été produits qu’en présence d’un
faible rapport eau/roche.
La mise en place des sulfates martiens fait donc intervenir des modes de formation qui
sont probablement différents de ceux couramment observés sur Terre. La détermination
précise du processus permettant la formation et la stabilité de ces minéraux est également
primordiale pour définir le climat hespérien, et peut également apporter une meilleure
compréhension des paramètres ayant permis la transition entre le Noachien, où se forment
des phyllosilicates, et l’Hespérien, où se forment les sulfates.
La détermination du mode de formation des dépôts équatoriaux semble cependant
complexe. La plupart des hypothèses proposées se heurtent ainsi presque toujours à l’ex-
plication d’un tel volume de dépôts similaires, sur des terrains différents et sur une large
surface de la planète. L’autre problème majeur concerne la source du dépôt qui, dans la
majeure partie des modes de formation proposés reste invisible. Ainsi, on ne voit pas de
traces évidentes d’activité volcanique, d’anciennes accumulations de glace, de chenaux
ou d’impacts liées aux dépôts.
A travers les nombreuses hypothèses proposées pour former les sulfates équatoriaux,
il est important de distinguer les modèles chimiques des modèles géologiques. Les trois
principaux modèles chimiques utilisés sont : (1) la cristallisation à partir d’ions dissous
dans l’eau, (2) l’altération de matériaux basaltiques en présence de SO2, (3) l’altération
de sulfures induisant la formation de H2SO4 et l’altération des silicates environnants. Ces
trois modèles n’apportent pas beaucoup d’informations sur l’environnement géologique
dans lequel les sulfates se sont formés car ils peuvent avoir lieu dans plusieurs milieux.
Cinq principaux modèles géologiques peuvent ainsi être proposés : (1) l’évaporation d’eau
souterraine, (2) l’évaporation de lacs, (3) les impacts, (4) les solfatares, (5) les glaciers.
L’une des hypothèses permettant actuellement d’expliquer au mieux toutes les caracté-
ristiques géochimiques, minéralogiques et morphologiques des dépôts équatoriaux semble
être le mode de formation glaciaire. Si en théorie ce modèle semble bien fonctionner, il
manque néanmoins d’observations concrètes pour l’étayer, de comparaisons avec des ana-
logues terrestres ou martiens et de modélisations expérimentales. S’il n’existe plus actuel-
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lement à la surface de Mars de volcanisme actif, d’eau liquide ou d’importants impacts,
il existe toujours des dépôts de glace actuels dont l’un d’eux montre une accumulation de
sulfate à sa périphérie.
Cette thèse se concentrera donc sur la vérification de la plausibilité de ce mode de
dépôt glaciaire des sulfates équatoriaux, à l’aide (1) de l’analyse géomorphologique et
minéralogiques des sulfates trouvés sur les terrains chaotiques et (2) de la détermination
du mode de formation des sulfates présents à proximité de la calotte polaire Nord.
1.4 Les glaces martiennes 45
1.4 Les glaces martiennes
La présence actuelle de glace constitue l’un des rares processus géologiques encore
actifs à la surface de Mars. De tous les modèles permettant d’expliquer la formation des
sulfates équatoriaux, le mode de formation glaciaire est donc le seul qui pourrait peut-être
encore s’observer aujourd’hui. Après avoir étudié plus en détail les sulfates présents dans
les dépôts équatoriaux, cette thèse s’intéressera donc aux processus glaciaires ayant lieu
à la surface de Mars.
FIGURE 1.25 – Carte indiquant le pourcentage minimum d’équivalent en eau dans le
premier mètre du sol martien. Ce résultat est dérivé des données sur l’abondance de l’hy-
drogène mesurée par le spectromètre à neutrons de Mars Odyssey. (Feldman et al., 2004)
Les deux calottes polaires actuelles sont connues depuis longtemps et ont été décrites
dès les premières observations à la lunette astronomique (Chap. 1.1).
Si les calottes polaires sont quasiment les seuls dépôts de glace visibles en surface,
elles ne constituent pourtant qu’une partie du réservoir de glace martien. Le spectromètre
gamma et le détecteur de neutrons embarqués à bord de Mars Odyssey ont permis d’ob-
tenir des informations sur l’abondance en hydrogène sur une profondeur de 1 m de sol
martien. En partant de l’hypothèse que tout l’hydrogène mesuré se trouve sous forme
d’eau, une carte de l’abondance en eau dans le sol à donc été réalisée (Fig. 1.25) (Feld-
man et al., 2004). De manière tout à fait inattendue, cette carte a alors montré qu’une
quantité importante d’eau se trouvait dans le sol martien au-dessus de 60° de latitude,
dans l’hémisphère Nord comme dans l’hémisphère Sud. Cet enrichissement semble in-
diquer une concentration en glace dans le sous-sol dépassant 70%. Au-dessus de 60° de
latitude, une véritable couche de glace semble donc se trouver sous une fine couche de
sédiment anhydre. Cela confirme le modèle de Mellon et Jakosky (1995) qui prédisent
que la glace est actuellement stable en surface sur Mars au-delà de 60° de latitude. Entre
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60° et 40° de latitude, l’abondance en hydrogène diminue progressivement, et le modèle
de stabilité de l’eau montre que la glace peut être stable sous une couche plus épaisse de
sédiment. Cette stabilité dépend cependant fortement de l’albedo et de l’inertie thermique
du sol (Paige, 1992). A l’équateur, la fraction massique d’eau est comprise entre 2 et 10%,
la glace d’eau n’est théoriquement plus stable à faible profondeur, et l’enrichissement en
hydrogène observé dans certaines régions est plutôt attribué à la présence de minéraux
hydratés.
Les modèles prédisant la stabilité de la glace en subsurface confirment bien ces ob-
servations (Fig. 1.26). De plus, l’étude morphologique de la surface de Mars montre la
présence de morphologies glaciaires distribuées de façon fortement dépendante de la la-
titude. La diversité de ces morphologies est ainsi parfaitement corrélée aux différences
actuelles de stabilité de la glace à diverses latitudes (Head et al., 2003).
Ce chapitre décrira donc tout d’abord les glaces présentes en surface de Mars puis, les
indices indiquant l’existence d’un deuxième réservoir de glace dans le sous-sol martien.
FIGURE 1.26 – Carte indiquant la profondeur de stabililité du toit d’une couche de glace
dans le sol martien. Cette carte est réalisée à partir d’un modèle de stabilité de la glace,
proche de la surface (Mellon et al., 2003), pour une précipitation annuelle de 10 µm d’eau
atmosphérique. Dans ce modèle, la glace est instable aux basses latitudes (sauf si elle se
trouve en-dessous de 1 m et ne peut être détectée par le spectromètre gamma) et stable aux
hautes latitudes. Les moyennes latitudes constituent une zone de transition. (Head et al.,
2003)
1.4.1 Les glaces en surface
Les principales accumulations de glace, visibles à la surface de Mars, sont les ca-
lottes polaires Nord et Sud, ainsi que certains cratères proches du pôle au fond desquels
se trouvent de petits monticules de glace.
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La calotte polaire Nord :
FIGURE 1.27 – a) Topographie de la calotte polaire Nord (relief ombré et coloré réalisé
à partir des données MOLA à 512 m/pixel) superposée à une mosaique d’images MOC
(221 m/pixel). b) Coupe interprétative de la calotte polaire Nord basée sur les données
radar SHARAD (Putzig et al., 2009). (Massé et al., 2010)
La calotte polaire Nord de Mars, nommée Planum Boreum, repose dans la partie la
plus basse du bassin de Vastitas Borealis (Fig. 1.27). Elle sera décrite plus en détails dans
le Chap. 4. Elle s’étend sur 1300 km de diamètre et atteint une épaisseur maximale de 3 km
au centre des dépôts. Sa topographie de surface est dominée par des dépressions en forme
de spirale, et sa périphérie est recoupée par des escarpements généralement en forme
d’arc (Howard, 2000) (Fig. 1.27). Planum Boreum est également recoupée par une vallée
(∼500 km de long, 50 km de large, 1 à 2 km de profondeur) nommé Chasma Boreale,
qui isole du dôme principal un lobe nommé Gemina Lingula. Ces diverses structures,
et plus particulièrement les escarpements marginaux, constituent des coupes naturelles à
travers la calotte et permettent d’étudier sa stratigraphie. Ainsi, on a pu observer que la
calotte polaire Nord est constituée d’une accumulation de couches de glace d’eau, qui
présentent des albédos différents. Ces différences d’albédo peuvent être attribuées, soit
à des concentrations variables de poussières mélangées à la glace, soit à des couches
de glace présentant différentes tailles de grain (Calvin et al., 2009). Ces accumulations
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constituent un volume de ∼1,14.106 km3 de glace (Zuber et al., 1998) et peuvent être
divisées en deux unités distinctes (Fig. 1.28) :
- (1) l’unité basale ou BU (« Basal Unit »). La BU correspond à une formation sombre
d’environ 1 km d’épaisseur qui repose directement sur la formation de Vastitas Borealis.
Elle est constituée d’une alternance de couches planes et interstratifiées, plus ou moins
riches en glace ou en poussière (Byrne et Murray, 2002; Edgett et al., 2003; Fishbaugh et
Head, 2005).
- (2) les dépôts stratifiés polaires ou NPLD (« North Polar Layered Deposits »). Les
NPLD correspondent à la partie supérieure de la calotte polaire. Cette unité est constituée
de couches de glace d’eau pauvres en poussière, plus brillantes et plus finement litées que
celles de la BU.
L’existence de ces deux unités principales, plus ou moins enrichies en poussière, a été
confirmée par les données radar (Picardi et al., 2005; Phillips et al., 2008).
La calotte polaire Nord est également entièrement entourée d’un champ de dunes (Fig.
1.28) sur lequel du gypse a été détecté dans la région d’Olympia Planum (Fig. 1.21).
Durant l’hiver boréal, la surface au pôle est recouverte de dépôts saisonniers de glace
d’eau et de CO2 qui s’étendent jusqu’à 50° de latitude. Ces couches saisonnières se su-
bliment durant le printemps et disparaissent entièrement en été (Smith et al., 2001b; Byrne
et al., 2008).
FIGURE 1.28 – Image HiRISE (PSP_001593_2635) acquise au niveau d’un escarpement
recoupant la calotte polaire Nord à sa périphérie.
La calotte polaire Sud La calotte polaire Sud, nommée Planum Australe recouvre le
sommet du plateau cratérisé austral et couvre en partie le bassin d’impact de Prometheus.
Elle se trouve donc environ 6 km plus haut que la calotte polaire Nord. Cette calotte se
présente sous la forme d’un dôme d’une épaisseur maximale de 3 km (Fig. 1.29) mais elle
montre également un étalement vers l’équateur entre les longitudes 90°E et 270°E sous la
forme d’un plateau large, bas et aplati, Ultima Lingula.
De même que pour la calotte polaire Nord, la morphologie de surface de Planum
Australe est dominée par des dépressions en forme de spirale dont l’origine reste tou-
jours discutée (Howard, 2000). Elle est également recoupée par une large vallée nommée
Chasma Australe, de dimensions similaires à Chasma Boreale.
Les dépôts stratifiés de Planum Australe sont constitués de glace d’eau quasiment
pure. Les proportions en poussière, déduites des observations radar, ne dépassent pas 10%
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FIGURE 1.29 – Carte topographique MOLA de la calotte polaire Sud. La localisation des
profils topographiques est indiquée par des traits rouges. (Byrne, 2009)
(Plaut et al., 2007) pour les couches les plus riches. Aucun équivalent de la BU riche en
poussière de Planum Boreum n’a été détecté.
La totalité des dépôts englobe un volume de ∼1,6.106 km3 de glace (Zuber et al.,
1998). La surface de ces dépôts a été datée comme inférieure à 100 Ma et donc plus
ancienne que celle de la calotte boréale datée comme inférieure à 5 Ma. Cette différence
d’âge est cependant peu fiable étant donné les différences de périodes et de taux d’érosion
entre les deux pôles (Tanaka, 2005).
A l’inverse de la calotte polaire Nord, peu de dunes ont été trouvées à proximité de
Planum Australe, sauf au fond de quelques cratères.
L’observation de morphologies de type « esker » ainsi que de profondes dépressions
sur les terrains environnants Planum Australe semble montrer l’existence d’anciens dépôts
de glace d’âge Hespérien (Head et Pratt, 2001). Cette région nommée Dorsa Argentae
Formation s’étend sur 100 km à la périphérie de Planum Australe entre les longitudes
-100 et +30°E. Ces anciens dépôts de glace auraient subi des processus de fonte dûs à une
activité volcanique.
La principale originalité de la calotte polaire Sud provient de l’existence d’une calotte
résiduelle de glace de CO2. En effet, durant l’été, si toute la glace de CO2 se sublime sur
la calotte polaire Nord, au sud, un dépôt résiduel de CO2 solide apparaît en équilibre avec
l’atmosphère (e.g. Kieffer (1979); Montmessin et al. (2007)). Cette calotte résiduelle est
étonnament fine (pas plus de quelques mètres d’épaisseur) et s’étend sur 300x200 km sur
la partie la plus haute des dépôts. La présence de cette calotte résiduelle uniquement sur
la calotte australe s’explique par le fait que la glace carbonique y est plus stable, grâce à
une température moyenne annuelle plus froide. En effet, l’excentricité actuelle induit un
été austral plus chaud mais également plus court que l’été boréal, la glace carbonique est
donc plus stable au pôle Sud. L’excentricité martienne a cependant changé au cours du
temps et on peut donc imaginer qu’une calotte résiduelle permanente de CO2 a pu un jour
couvrir la calotte polaire Nord.
La surface de cette calotte résiduelle australe montre des morphologies uniques comme
les terrains en « swiss cheese » ou les « spiders » (Fig. 1.30). Les terrains en « swiss
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cheese » forment une myriade de petites dépressions circulaires à fond plat (Thomas
et al., 2005). Ces dépressions sont percées à travers la couche de CO2 sur quelques mètres
d’épaisseur et s’élargissent dans le temps, ce qui montre que ce manteau de CO2 n’est pas
stable dans le temps. Les « spiders » correspondent à des formes ressemblant à des arai-
gnées creusées dans le sol et qui sont recouvertes de trainées sombres, vraisemblablement
de poussière, au printemps. Ces structures pourraient correspondre à des geysers de glace
carbonique et de poussière qui semblent jaillir des dépôts saisonniers. Le gaz sous pres-
sion formant ces geysers provient probablement de la sublimation basale de la glace, par
le chauffage du substratum poussiéreux sous-jacent à travers une couche de CO2 transpa-
rente (Piqueux et al., 2003).
FIGURE 1.30 – a) Texture en « Swiss Cheese » observée au niveau de la calotte saisonnière
sud (image MOC). b) Observation HiRISE des « spiders ».
Les remplissages de cratères : L’observation de plusieurs cratères proches du pôle
Nord a montré, dans certains d’entre eux, de petits dômes de glace globalement asymé-
triques (Brown et al., 2008; Hovius et al., 2009) (Fig. 1.31). La stratification de ces petites
accumulations présente des discordances ainsi qu’une importante sinuosité sur la pente la
plus faible. Cette stratification semble donc globalement différente de celle observée dans
les NPLD. De petits champs de dunes ont également été détectés sur certains de ces dômes
(Fig. 1.31).
Les analyses faites à partir des données OMEGA et CRISM révèlent que ces dômes
sont constitués principalement de glace d’eau avec une taille de grain homogène<∼1 mm.
Des dépôts saisonniers de givre de CO2 apparaîsent en hiver sur quelques cratères. Au-
cune signature significative n’a pour l’instant été observée sur les champs de dunes. Leur
composition ne semble pas différer de celle du sol environnant (Brown et al., 2008; Ho-
vius et al., 2009).
Ces dépôts de glace au fond de cratères ont d’abord été interprétés comme des témoins
de la présence d’une ancienne calotte plus étendue. Les études récentes effectuées sur ces
accumulations semblent cependant montrer qu’elles ne proviennent pas d’une conden-
sation atmosphérique. Plusieurs mécanismes de formation ont alors été proposés : (1) de
l’eau a été libérée par l’impact qui a produit le cratère et gèle lors du déclin du système hy-
drothermal, (2) l’impact conduit à la formation périodique d’un aquifère en sur-pression.
De même, plusieurs hypothèses ont été émises pour expliquer la présence de dunes en
surface : (1) le matériel provient de l’extérieur du cratère et la glace rugueuse en surface
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FIGURE 1.31 – Cratère Louth situé à 70°N et 103°E (image HRSC). Une zone de dunes
sombres couvre une petite partie du dôme de glace (en haut à gauche).
induit la formation des dunes, (2) le matériel était préalablement contenu dans la glace et
est libéré par l’érosion du dôme.
1.4.2 Les glaces en sous-sol
Un deuxième réservoir de glace est présent dans le sous-sol martien. Celui-ci se traduit
par diverses morphologies en surface. La variabililité de ces morphologies est fortement
corrélée à la latitude, et donc, à la stabilité de la glace à cette latitude.
Les hautes latitudes (∼ 60-90°) : Au-dessus de 60° de latitude, dans l’hémisphère
Nord comme dans l’hémisphère Sud, la surface martienne se caractérise par des terrains
lisses et par une concavité plus importante que sur le reste de la planète (Head et al.,
2003).
La morphologie de surface de cette région est dominée par des terrains polygonaux
(Fig. 1.32). La plupart des polygones observés montrent une texture en « basketball », ca-
ractérisée par de petits dômes (de 10 à 20 m de large), régulièrement espacés de quelques
mètres, et présentant des pentes maximales de 6° (Malin et Edgett, 2001; Mangold, 2005;
Kostama et al., 2006) (Fig. 1.32.a). Sur certaines zones, ces petits dômes s’organisent en
structures linéaires ou plissées (« wrinkle ridges ») (Fig. 1.32.b et c). Si la texture en « bas-
ketball » domine, on trouve également des textures polygonales plus classiques formées
par des réseaux de petites craquelures irrégulières (Fig. 1.32.d). Cette structure est relati-
vement rare dans ces régions et ne se trouve que sur de petites zones localisées de quelques
kilomètres de large. La variation de ces différentes textures polygonales est souvent cor-
rélée à des différences kilométriques de la topographie. Une dépendance en latitude existe
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FIGURE 1.32 – Textures typiques des plaines du Nord : a) Texture en « basketball », b)
texture linéaire, c) texture plissée, d) texture polygonale. (Kostama et al., 2006)
également. Ainsi, la texture en « basketball » se trouve entre 50 et 80° de latitude, la tex-
ture linéaire entre 70 et 80°, et la structure polygonale toujours au-dessus de 70°. Entre
50 et 70° de latitude se trouvent aussi de petites dépressions circulaires d’un centaine de
mètres de large et interprétées comme des zones d’affaissement (Kostama et al., 2006).
Par comparaison avec des structures similaires observées sur Terre, ces textures poly-
gonales sont interprétés comme le résultat de la contraction thermique d’un sol gelé due à
des variations saisonnières de la température.
En résumé, au-dessus de 60° de latitude, l’extrême homogénéité morphologique de la
surface, la manière dont cette surface semble draper les dépôts sous-jacents, ainsi que la
stabilité de la glace prédite par les modèles, semblent démontrer la présence d’un manteau
de glace continu à ces latitudes, enfoui sous quelques centimètres de sol sec.
Cette hypothèse a été récemment confirmée par l’atterrisseur Phoenix. Celui-ci a ob-
servé la texture polygonale depuis la surface et, en creusant le sol, a découvert la présence
d’une couche de glace quasiment pure sous quelques centimètes de sol anhydre (Kossacki
et Markiewicz, 2009) (Fig. 1.33).
FIGURE 1.33 – Panorama des plaines du Nord vu par l’atterrisseur Phoenix. Le zoom
représente une parcelle du sol creusée par Phoenix et qui révèle une couche de glace
quasi-pur sous la pellicule de poussière.
Au niveau des hautes latitudes, Garvin et al. (2006) ont également découvert des rides
concentriques et lobées drapant le fond et les remparts de certains cratères. Ces structures
ont été interprétées comme des moraines. Celle-ci seraient déposées durant l’avancée et
le retrait de glaciers lobés à base froide.
Les moyennes latitudes (∼ 30-60°) : Les moyennes latitudes constituent une zone de
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transition entre la glace stable des hautes latitudes et la glace instable des basses latitudes.
La Fig. 1.26 montre qu’à ces latitudes, un manteau de glace peut toujours être présent,
mais sous une couche plus importante de sédiments superficiels. La stabilité de la glace
en sous-sol sera alors fortement dépendante de l’albedo et de l’inertie thermique de ces
sédiments (Paige, 1992).
FIGURE 1.34 – Exemples de morphologies glaciaires observées aux moyennes latitudes.
a) « Lineated Valley Fill ». b) Remplissage concentrique de cratère. c) Tablier de débris
lobés (ou LDA). d) Possible glacier rocheux. e) Exemple de manteau disséqué (la lettre
i correspond au manteau intact, la lettre d correspond au manteau disséqué, la lettre r
correspond aux surfaces où le manteau a été totalement supprimé).
La morphologie observée en surface traduit parfaitement cette zone de transition de
stabilité de la glace. Ainsi, tout en restant plus lisse qu’à l’équateur, la rugosité de la
surface augmente et sa concavité est importante. En réponse à l’instabilité de la glace, le
manteau riche en glace, à l’origine semblable à celui des hautes latitudes, semble avoir
été disséqué et dégradé de manière importante (Fig. 1.34.e) (Head et al., 2003; Milliken
et al., 2003). Différentes morphologies prouvant la présence de glace stable dans le passé
ont également été observées comme :
- Les remplissages concentriques de cratères (ou CCF : « Concentric Crater Fill ») :
Aux latitudes inférieures à 30°, les cratères observés montrent des remparts bien définis
et des fonds plats sur lesquels apparaîssent des populations de cratères plus petits. Au-
dessus de 30° de latitude cette configuration change souvent complètement (Fig. 1.34.b).
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Les remparts du cratère et ses éjectats deviennent arrondis, et la structure montre globa-
lement une apparence plus lisse. De plus, ces cratères sont souvent remplis d’un matériel
présentant une structure concentrique, ce qui laisse penser que ce matériel a flué du rem-
part vers le centre du cratère (Kreslavsky et Head, 2006; Levy et al., 2009).
- Les remplissages striés de vallées (ou LVF : « Lineated Valley fill ») : Au niveau des
moyennes latitudes, on trouve également de longues vallées larges de 5 à 10 km et pro-
fondes de 1000 m. Leur fond plat est parcouru de stries dans le sens de la longueur. Ces
stries où alternent rides et dépressions, partent des versants puis s’incurvent pour suivre
la pente longitudinale de la vallée. Elles semblent indiquer la présence d’un mélange de
glace et de roches en surface qui a, par le passé, été capable de fluer (Head et al., 2006).
- Les tabliers de débris (ou LDA : « Lobate Debris Aprons ») : Cette morphologie
se situe à la base de falaises escarpées uniquement entre 30 et 50° de latitude dans les
deux hémisphères (Squyres, 1979). Ces tabliers ont une forme convexe et s’étendent sur
10 à 30 km autour de la falaise (Fig. 1.34.c). La plupart présentent des stries perpendicu-
laires à la falaise qui divergent lorsque le tablier rencontre un obstacle. Les LDA semblent
donc composés d’un matériel ductile qui flue. Ils sont généralement interprétés comme
des glaciers rocheux, constitués d’un mélange de glace et de particules rocheuses. Des
modélisations analogiques ainsi que l’observation des profils topographiques ont montré
que ces tabliers correspondaient probablement à de la glace pure recouverte d’un man-
teau superficiel de débris rocheux (Mangold et Allemand, 2001; Bourgeois et al., 2008).
Cette déduction a été prouvée par les observations radar de SHARAD (Holt et al., 2008;
Plaut et al., 2009) qui ont défini la couche superficielle rocheuse comme étant peu épaisse
(∼0.5 m).
Certaines de ces structures, particulièrement dans la région d’Hellas, pourraient cor-
respondre à d’anciens glaciers formés par précipitation de neige dans le passé, et actuel-
lement recouverts de débris rocheux. Ainsi, la structure présentée sur la Figure 1.34.d
montre un matériel qui flue depuis la vallée en haut de l’image vers deux cratères remplis
par ce matériel. Les linéations observables en surface sont caractéristiques d’un écoule-
ment visqueux et une rhéologie de type glace. Sa surface présente également de petites
dépressions typiques de la sublimation.
Il peut paraître étrange que de telles structures d’écoulement ne soient pas visibles
dans les plus hautes latitudes. Ceci peut être expliqué par la quasi absence de pentes fortes
dans les hautes latitudes, ainsi que par des températures trop froides empêchant peut-être
la glace de fluer.
- Les « scalloped terrains » : Dans les permafrosts terrestres, l’ablation de la glace
par fusion entraîne l’effondrement de la surface et la formation de dépressions irrégulières
et arrondies. Des terrains présentant une morphologie similaire montrant des dépressions
à bords raides et à fond plat, ont été observés sur Mars et interprétés de même comme des
thermokarsts (Costard et Kargel, 1995; Morgenstern et al., 2007; Lefort et al., 2010) (Fig.
1.35.a).
- Les « gullies » : Aux moyennes latitudes on trouve également des ravines d’une di-
zaine de mètres de large et de plusieurs centaines de mètres de long se formant sur des
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pentes raides nommées « gullies » (Fig. 1.35.b). De nombreuses hypothèses ont été pro-
posées pour expliquer ces structures. L’une des hypothèses est que ces « gullies » corres-
pondent à des coulées de débris alimentées par de la glace d’eau en subsurface (Costard
et al., 2002).
FIGURE 1.35 – a) « scalloped terrains » et b) « gullies ».
Toutes ces différentes structures montrent parfaitement que, si la glace n’est théori-
quement plus stable en surface aujourd’hui aux moyennes latitudes, celle-ci s’est pourtant
déposée dans ces régions dans le passé. Les conditions de stabilité de la glace ayant en-
suite changé, la glace présente aux moyennes latitudes s’est sublimée, et la poussière
préalablement incluse dans la glace s’est concentrée en surface formant ce qu’on appelle
sur Terre un « till de sublimation ». Ce till peut ensuite préserver le manteau glacé dans le
sous-sol martien (Head et al., 2003).
Les basses latitudes (< 30°) : Si les modèles montrent que la glace n’est théori-
quement plus stable aux basses latitudes, des morphologies glaciaires ont pourtant été
détectées. Ces anciens dépôts de glace sont fortement dégradés mais révèlent que la glace
a un jour été stable aux basses latitudes martiennes.
Tout d’abord, des glaciers de montagne tropicaux ont été observés sur les flancs Ouest
des volcans de Tharsis et sur Olympus Mons (Head et al., 2005; Milkovich et al., 2006;
Fastook et al., 2008) (Fig. 1.36). Ceux-ci forment des dépôts lobés en forme d’éventail
entièrement recouvert de particules rocheuses. La formation de ces glaciers rocheux a été
datée de la fin de l’Amazonien. L’apparition de glaciers sur les flancs de ces volcans est
compatible avec les simulations de modèles climatiques martiens pour une haute obli-
quité de la planète (Forget et al., 2006b). Ces modèles proposent que l’air, plus chargé
en vapeur d’eau qu’aujourd’hui, soit entraîné par des vents d’ouest sur les pentes ascen-
dantes des volcans. Cet air humide subit alors un brusque refroidissement, provoquant la
condensation de la glace et sa précipitation au sol.
Si ces glaciers tropicaux semblaient être les seules évidences de glace passée dans les
régions équatoriales, des morphologies typiquement glaciaires ont récemment été détec-
tées dans d’autres régions de l’équateur. Ainsi, Mège et Bourgeois (2010), en étudiant
la morphologie de Valles Marineris, montrent des structures telles que des sackungs, gé-
néralement formées par des processus post-glaciaires, ainsi que des trimlines glaciaires.
L’observation de ces différentes morphologies laisse supposer la présence passée de glace
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FIGURE 1.36 – a) Carte géologique de Tharsis. Les surfaces jaunes indiquent des dépôts
en éventail sur les flancs des volcans de Tharsis et d’Olympus Mons (Forget et al., 2006b).
b) Vue en perspective d’un glacier rocheux observé sur les flancs d’Olympus Mons (image
HRSC) (Head et al., 2005).
dans Valles Marineris.
De même, Pacifici et al. (2009) ont étudié la région d’Ares Vallis qui présente l’un des
plus grands chenaux de débâcle martien. L’étude détaillée de cette région a montré que des
morphologies typiquement glaciaires sont superposées aux morphologies caractérisques
de l’inondation catastrophique ayant formé le chenal d’Ares Vallis. Ces morphologies gla-
ciaires incluent : des dépressions thermokarstiques, des terrasses de kame et des terrains
polygonaux. Les auteurs suggèrent ainsi que l’écoulement catastrophique d’eau s’est ef-
fectué sous une couverture de glace. Á la fin de chaque épisode d’inondation, la masse
de glace se serait reformée. La glace aurait enfin été sublimée lorsque que le climat est
devenu similaire à l’actuel.
1.4.3 Implications
L’étude des glaces présentes sur Mars montre que, si des dépôts superficiels de glace
ne se trouvent actuellement qu’au-dessus de 60° de latitude, la présence de glace en sous-
sol ainsi que l’observation de morphologies typiquement glaciaires révèlent que la glace a
un jour été stable aux moyennes voire aux basses latitudes de Mars. Pas conséquent, d’im-
portantes variations climatiques ont sans doute eu lieu au cours de l’histoire géologique
martienne.
Ces changements climatiques ont probablement été induits par les variations quasi-
périodiques de l’obliquité de la planète (Kieffer et Zent, 1992; Mellon et Jakosky, 1995;
Laskar et al., 2004; Forget et al., 2007). En effet, les variations de l’obliquité induisent
d’importants bouleversements climatiques résumés dans la Figure 1.37. Globalement, lors
des périodes de forte obliquité, les cycles saisonniers sont plus marqués, l’insolation dans
les régions équatoriales est plus faible et la température de surface diminue en consé-
quence, l’augmentation de l’insolation polaire entraînant une libération de l’eau et du
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FIGURE 1.37 – Les caractéristiques du climat martien selon l’obliquité. a) En période de
faible obliquité (0° à 20°). En période de forte obliquité (27° à 40°). En période de très
forte obliquité (40° à 60°). (Forget et al., 2006a)
CO2 contenu dans les calottes, l’atmosphère devient donc plus épaisse et peut soulever et
maintenir de grandes quantités de poussière, la stabilité de la glace de subsurface se dé-
place vers l’équateur et de véritables glaciers peuvent se former dans les basses latitudes
(Forget et al., 2006b; Madeleine et al., 2009). Á l’inverse, durant les périodes de faible
obliquité, les saisons sont moins marquées, les températures baissent aux pôles par une di-
minution de l’insolation, l’atmosphère devient moins dense et moins humide, les cycles de
l’eau et de la poussière sont donc moins actifs et l’atmosphère est claire et fine, les zones
de stabilité de la glace en surface se déplacent enfin vers les pôles. Lorsque l’obliquité di-
minue, on peut donc penser que la partie supérieure du manteau de glace déposée durant
les périodes de haute obliquité se sublime, créant ainsi une couche protectrice, pauvre en
glace, de sédiments préalablement contenus dans le manteau. La formation de ce résidu
de sublimation protégeant la glace sous-jacente est connue sur les glaciers terrestres et se
nomme « till de sublimation ».
Les études réalisées jusqu’à présent sur les glaces martiennes montrent qu’à l’évi-
dence, les processus glaciaires ont joué un rôle fondamental dans l’évolution de la surface
de Mars et ce, à toutes les latitudes.
Sur Terre, l’analyse chimique des poussières et des aérosols, contenus dans les gla-
ciers, permet de remonter aux conditions climatiques passées de la planète. Si de telles
analyses sont pour l’instant impossibles sur les calottes polaires martiennes, les morpho-
logies glaciaires observées en surface peuvent toutefois permettre d’obtenir d’importantes
informations sur les variations climatiques et l’histoire géologique de Mars.
Dans le cadre de la compréhension du mode de formation des sulfates équatoriaux,
l’étude de la répartition passée des glaces à la surface de Mars pourrait être primordiale
pour définir la plausibilité d’un mode de dépôt glaciaire.
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Conclusion
Des observations à la lunette astronomique aux images de la surface prises par les
atterrisseurs, notre connaissance de Mars a considérablement évolué. Les différentes ob-
servations obtenues au cours de l’exploration martienne révèlent, en particulier, la pré-
sence d’objets variés d’origine volcanique, tectonique, fluviatile, glaciaire ou sédimen-
taire. Si ces structures présentent globalement des morphologies similaires à leur anna-
logues terrestres, leur taille est généralement considérablement plus importante et montre
ainsi l’existence de disparités importantes entre les deux planètes. Ainsi, si Mars et la
Terre se sont accrétées à partir des mêmes matériaux, ces deux planètes semblent avoir
subi une évolution très différente.
Différents outils sont à notre disposition pour retracer l’histoire géologique de la pla-
nète. L’étude de sa morphologie permet par exemple de retrouver les processus géolo-
giques qui ont été actifs dans le passé et ont permis de modeler la surface de la pla-
nète. L’analyse minéralogique permet également d’obtenir des informations primordiales
sur les environnements dans lesquels ces minéraux se sont déposés et sont ensuite restés
stables.
Au cours de l’histoire géologique de Mars, la transition entre le Noachien et l’Hespé-
rien est marquée par la formation de sulfates, et semble traduire un changement climatique
majeur entre les deux périodes.
Les détections les plus importantes de sulfates ont été trouvées dans les régions équa-
toriales de l’hémisphère Ouest sur des terrains très divers : dans les canyons de Valles
Marineris, sur les terrains chaotiques, et sur les plaines de Meridiani. Les formations as-
sociées à la détection de sulfates sur ces trois régions se présentent sous la forme de dépôts
stratifiés et clairs, contenant également des oxydes de fer. Ces dépôts s’étendent sur des
surfaces immenses et présentent parfois des épaisseurs de plusieurs kilomètres. Si ces
trois régions semblent indiquer des environnements de dépôt très différents, la similitude
des LD riches en sulfates qui y sont détectés suggère pourtant un mode de formation com-
mun. Le mode de dépôt d’une telle quantité de sédiments riches en sulfates et en oxydes
de fer, sur des terrains aussi variés, a fait l’objet de nombreuses hypothèses sur leur mode
de formation.
Les données « terrains » fournies par le rover Opportunity sur les plaines de Meridiani
ont apporté des contraintes chimiques sur ces modes de formation.
L’analyse conjointe des trois régions dans lesquelles ces dépôts ont principalement été
trouvés pourraient permettre également de déduire un unique mode de formation plausible
pour les trois environnements. Ainsi, au début de cette thèse, si les dépôts de Meridiani
et de Valles Marineris ont fait l’objet d’études détaillées, les dépôts occupant les terrains
chaotiques avaient encore été peu étudiés. La première partie de cette thèse s’est donc
attachée à décrire les dépôts riches en sulfates trouvés dans les terrains chaotiques et, plus
particulièrement sur la zone d’Aram Chaos.
L’un des modes de formation proposés, permettant au mieux de reproduire les obser-
vations chimiques et morphologiques de ces dépôts équatoriaux, propose l’implication
de processus glaciaires. Si ce modèle fonctionne bien théoriquement, il manque cepen-
dant d’observations concrètes pour l’étayer. La deuxième partie de cette thèse s’est donc
concentrée sur l’analyse des dépôts de glace actuels de la calotte polaire Nord afin d’éva-
luer la plausibilité de cette hypothèse.
Chapitre 2
Données et méthodes
Comme l’a montré le Chap. 1.2, les moyens permettant d’analyser la surface de Mars
ont considérablement évolué depuis les premières observations télescopiques.
Ainsi, si l’exploration géologique martienne est toujours limitée par l’absence de pré-
lèvements d’échantillons ou la rareté des observations in-situ, les données obtenues de-
puis l’orbite apportent toutefois de précieuses informations sur les processus géologiques
martiens. L’ensemble des techniques d’observation d’un objet, par l’intermédiaire d’un
instrument de mesure n’ayant pas de contact direct avec la cible étudiée, est désigné sous
le terme de télédétection.
Afin de réaliser une interprétation géologique basée sur l’analyse conjointe de la géo-
métrie et de la composition des objets observés dans les régions d’Aram Chaos et de la
calotte polaire Nord, différents types de données de télédétection ont été utilisés durant
cette thèse.
La minéralogie des surfaces planétaires peut être déterminée par des mesures de spec-
trométrie. Le principe de cette méthode, les différents instruments permettant d’effectuer
ces mesures depuis l’orbite de Mars, ainsi que les moyens d’analyse utilisés sont présentés
dans la première partie de ce chapitre.
Du point de vue de la morphologie, plusieurs instruments permettent, depuis l’orbite,
l’observation de la surface martienne à plus ou moins bonne résolution. Ceux-ci sont pré-
sentés dans la deuxième partie de ce chapitre, ainsi que les différentes méthodes utilisées
dans cette thèse pour les analyser.
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2.1 Analyse minéralogique
La composition minéralogique de la surface de Mars peut être déterminée à l’aide des
imageurs hyperspectraux embarqués à bord de plusieurs des sondes orbitant autour de
Mars. Ces intruments utilisent le principe de la spectrométrie.
2.1.1 Principe de la spectrométrie
La spectrométrie étudie l’interaction entre le rayonnement électromagnétique, émis
ou réfléchi par la surface, et la matière, dans le but de déterminer les caractéristiques
physiques et chimiques des matériaux en présence. Dans le cas de Mars, la source du
rayonnement électromagnétique est le soleil. La télédétection est alors désignée comme
« passive » car cette source est indépendante du capteur.
2.1.1.1 Le rayonnement électromagnétique
La lumière est un rayonnement électromagnétique qui peut être assimilée à une onde
ou un flux de particules. Sa définition en tant que flux d’énergie la décrit sous la forme
de paquets discrets d’énergie, ou quantas, appelés photons et qui contiennent une énergie
proportionnelle à la fréquence correspondante. Le rayonnement électromagnétique peut
également être décrit comme une oscillation couplée entre le champ magnétique et le
champ électrique qui se propagent simultanément. Chaque onde est caractérisée par une
fréquence f et une longueur d’onde λ suivant la relation :
λ = c/f (2.1)
(avec c la célérité de la lumière dans le vide = 299.792.458 m.s-1).
Le spectre électromagnétique (représenté sur la Fig. 2.1) est la décomposition du
rayonnement électromagnétique selon ses différentes composantes en terme de longueur
d’onde. Il est constitué de niveaux d’énergie bien distincts. Ainsi, le rayonnement à courte
longueur d’onde est représenté par les rayons gamma, et correspond à de forts quantas
d’énergie. A l’inverse, le rayonnement à grande longueur d’onde, tel que les ondes radio,
est caractérisé par de faibles quantas d’énergie.
Dans cette thèse seront principalement utilisés les domaines spectraux du visible et de
l’infrarouge proche (de 0.4 à 3 µm, Fig. 2.1). Entre 0.4 à 3 µm, le signal correspond au
flux solaire réfléchi par la surface. Au-delà de 3 µm, une partie du signal vient également
de l’émission thermique de la planète.
2.1.1.2 Interactions entre le rayonnement et les surfaces planétaires
Lorsque la lumière solaire incidente rencontre une surface planétaire, l’énergie inter-
agit avec la matière. Le rayonnement électromagnétique va alors être réfléchi, absorbé et
transmis dans des proportions variables (Fig. 2.2), suivant les propriétés physiques et chi-
miques de la surface. Si un détecteur est placé au-dessus de la cible, il permet de mesurer
la partie de l’énergie électromagnétique qui est réfléchie par la cible dans sa direction.
On peut alors définir une grandeur appelée réflectance bidirectionnelle, qui corres-
pond à la fraction du flux réémis en direction de l’observateur pour un éclairage colimaté.
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FIGURE 2.1 – Grands domaines de longueur d’onde du spectre du rayonnement électro-
magnétique. Le domaine du visible correspond aux longueurs d’ondes perçues par l’oeil
humain (figure d’après Roy (2007)).
FIGURE 2.2 – Interactions entre le rayonnement électromagnétique et une couche de sur-
face naturelle (figure d’après Verpoorter (2009)).
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L’information contenue dans la réflectance permet d’accéder aux caractéristiques de la
surface. La réflectance peut être mesurée pour chaque longueur d’onde et forme ce que
l’on appelle un spectre (exemple Fig. 2.3).
Un spectre de réflectance peut être décrit par :
- L’enveloppe générale du spectre appelée continuum. Celui-ci est lié aux propriétés
physiques intrinsèques du matériau, comme la rugosité ou la taille des particules.
- Les bandes d’absorption, qui dépendent de la composition de la surface.
Ces différentes caractéristiques définissent la signature spectrale de la cible et per-
mettent d’extraire certaines de ses propriétés physico-chimiques. Afin de déterminer la
composition minéralogique d’une surface, l’analyse du spectre est généralement basée
sur l’observation de la position et de la profondeur des bandes d’absorption.
FIGURE 2.3 – Exemple d’un spectre de ferrihydrite (Fe3+2 O3.0, 5(H2O)), qui présente des
bandes d’absorption centrées à 0.9, 1.4 et 1.9 µm.
2.1.1.3 Paramètres contrôlant la forme des spectres
La manière dont les photons sont absorbés par la matière dépend de la composition
chimique. C’est donc celle-ci qui va majoritairement contrôler la forme et la position des
bandes d’absorption observées sur un spectre de réflectance. L’étude des bandes d’absorp-
tion du spectre permet donc de retrouver la composition chimique d’une surface observée
à distance. Cependant, d’autres paramètres peuvent également intervenir et contribuer à
la forme du spectre. Brièvement, ces principaux paramètres sont :
L’abondance chimique : La probabilité d’une interaction entre les photons et un com-
posé chimique donné augmente avec l’abondance de ce dernier. Sur les spectres de ré-
flectance, cette interaction plus importante se traduit par l’approfondissement des bandes
d’absorption caractéristiques du composé observé. Cette relation est intéréssante car elle
montre qu’une quantification est possible par l’analyse des spectres de réflectance et, plus
particulièrement, par l’exploitation de la profondeur des bandes d’absorption. Cette quan-
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tification peut cependant être perturbée par les autres facteurs qui vont contrôller la forme
et la profondeur de ces bandes d’absorption.
La granulométrie : La proportion du rayonnement incident qui est diffusé et absorbé
par un grain dépend de sa taille et de la longueur d’onde. La probabilité pour qu’une
absorption ait lieu à l’intérieur d’un matériau dépend de la longueur du chemin parcouru
par le photon et du coefficient d’absorption à une longueur d’onde donnée. Dans le cas de
gros grains, la distance entre deux interfaces est beaucoup plus importante que dans les
petits grains, le photon a plus de chance d’être absorbé que d’être diffusé, et les bandes
d’absorption sont alors plus profondes (Fig. 2.4). Dans le cas de petits grains, le parcours
optique entre deux interfaces est plus faible, un photon va avoir plus de chances d’interagir
avec la surface que d’être absorbé, la diffusion est favorisée et les bandes d’absorption
diminuent (Fig. 2.4). La profondeur des bandes d’absorption n’est donc pas uniquement
contrôlée par l’abondance chimique mais, également, par la taille des grains.
FIGURE 2.4 – a) Illustration de l’interaction d’un rayonnement incident avec des particules
de tailles différentes. En fonction de la taille des grains, la distance parcourue par un
photon sera différente. Ce phénomène favorise l’absorption dans le cas des gros grains
et la diffusion dans le cas des petits grains (Combe, 2005; Roy, 2007). b) Influence de
la taille des grains sur la bande d’absorption à 1.75 µm du gypse (Ghrefat et al., 2007).
L’augmentation de la taille des particules entraîne une diminution de la réflectance, un
élargissement des bandes d’absorption ainsi qu’une augmentation de leur profondeur.
La rugosité : Pour qu’une absorption ait lieu, il faut que le rayonnement incident
puisse pénétrer dans l’objet. Si la surface de la cible est rugueuse, elle peut réduire la
probabilité d’un photon à interagir avec le matériau en le renvoyant dans le milieu envi-
ronnant créant ainsi des phénomènes de diffusion. L’état des surfaces observées va donc
contrôler le pouvoir réfléchissant d’une cible. Sur les spectres de réflectance, ceci se tra-
duit par des valeurs de réflectance plus élevées pour une surface lisse, et plus faibles pour
une surface rugueuse.
2.1.1.4 Problème des mélanges spectraux
De nombreux auteurs ont analysé les signatures spectrales caractéristiques des princi-
pales espèces minérales (e.g. Hunt et Salisbury (1970, 1973); Hunt (1977); Cloutis et al.
(2006)). Les informations apportées par ces études permettent d’identifier relativement
facilement la nature d’une espèce minérale isolée à partir de son spectre. Cependant, dans
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la nature, les minéraux ne sont généralement pas isolés mais constituent des mélanges,
définissant ainsi des types de sols et de lithologie. Ces mélanges se trouvent à toutes les
échelles, de celle de l’échantillon à celle de la région. Le spectre de réflectance d’une cible
va donc correspondre au résultat de la combinaison des spectres de réflectance des compo-
sants individuels de cette cible. La compréhension de la réponse spectrale de ces mélanges
est donc primordiale pour interpréter la composition d’un sol observé par spectrométrie.
Deux principaux types de mélanges sont susceptibles d’être enregistrés (Fig. 2.5) :
- Les mélanges surfaciques : Dans ce cas, les surfaces spectrales analysées sont sup-
posées homogènes et juxtaposées à l’intérieur de la surface d’observation. Ce type de
mélange suppose qu’il n’y a pas de diffusion multiple entre les constituants concernés. Le
mélange spectral correspond donc à une combinaison linéaire des fractions surfaciques et
des spectres des pôles purs correspondants.
- Les mélanges intimes : Ce type de mélange se produit lorsque les différents ma-
tériaux qui constituent la cible sont intimement liés entre eux, comme c’est le cas des
minéraux présents dans les sols et dans les roches. Ces minéraux sont dits intimement
mélangés car un même photon peut les atteindre successivement par diffusion. Par ces
diffusion multiples, le spectre de réflectance du mélange correspond donc à une combi-
naison non linéaire des spectres de réflectance de chacun des minéraux qui le constituent.
La Fig. 2.5 montre bien que les spectres résultants pour ces deux types de mélange,
entre la jarosite et l’alunite, sont différents. Ainsi, dans le mélange intime, le spectre
dont les valeurs de réflectance sont les plus faibles domine entre 0.40 et 1.40 µm, et
inversement dans le cas des mélanges surfaciques. Au-delà de 1.40 µm, les spectres sont
plus similaires.
Afin de déduire la composition d’une surface naturelle, plusieurs méthodes existent
pour essayer d’extraire d’un spectre les différents composants individuels du mélange.
S’il est évident que les mélanges intimes sont beaucoup plus difficiles à modéliser, ils
s’approchent cependant mieux de la réalité que les mélanges surfaciques.
Enfin, si le spectre d’une surface naturelle présente un mélange de bandes d’absorp-
tion caractéristiques de ses différents composants, des bandes d’absorption typiques de
l’atmosphère peuvent également s’ajouter. En effet, particulièrement dans le cas de me-
sures aéroportées ou satellitaires, l’onde traverse l’atmosphère avant et après avoir interagi
avec la surface planétaire. Au cours de son trajet dans l’atmosphère, le rayonnement élec-
tromagnétique subit donc des interactions avec les différents composés atmosphériques.
Ces interactions se traduisent sur le spectre par des absorptions sélectives et de la dif-
fusion. L’étude de la composition des surfaces planétaires demande donc d’effectuer au
préalable une correction des effets atmosphériques.
2.1.2 Données utilisées
Afin d’analyser la composition de la surface de Mars, des mesures de spectrométrie
sont disponibles grâce à deux imageurs hyperspectraux, OMEGA et CRISM.
2.1.2.1 Présentation de l’imagerie hyperspectrale
Les intruments de spectro-imagerie couplent deux techniques complémentraires :
2.1 Analyse minéralogique 65
FIGURE 2.5 – a) Mélanges surfaciques. Le spectre résultant correspond à une combinai-
son linéaire des spectres de toutes les surfaces qui composent le champ d’observation du
capteur. b) Mélanges intimes. Le spectre résultant est mesuré en laboratoire. Le rayonne-
ment incident (en bleu) interagit avec un matériau. Ce faisceau est ensuite réfracté par les
différentes interfaces (en rouge et vert) et passe dans les minéraux voisins. Ainsi, le fais-
ceau sortant (en cyan), mesuré par les instruments, résulte d’une convolution de la réponse
de chaque constituant rencontré sur son chemin optique (Combe, 2005; Roy, 2007).
- la spectrométrie, qui permet de caractériser la composition minéralogique des sur-
faces planétaires ;
- l’imagerie, qui permet d’obtenir une vision d’ensemble de la surface étudiée, et de
réaliser des cartes de composition à partir des données obtenues par la spectrométrie.
Les spectromètres imageurs produisent ainsi des images hyperspectrales. L’agence-
ment de ces données peut être décrit de deux manières différentes.
- Pour chaque pixel d’une image, l’instrument fournit un spectre de réflectance com-
plet dans le visible-infrarouge. Ce spectre est constitué de plusieurs points, chacun cor-
respondant à une longueur d’onde précise (Fig. 2.6).
- Pour chaque longueur d’onde étudiée, une image est acquise par l’instrument. L’en-
semble des données représente donc un empilement d’images qui correspondent toutes à
la même surface observée (Fig. 2.6).
Les images hyperspectrales sont donc qualifiées de « cubes hyperspectraux », où les
deux dimensions x et y sont les coordonnées spatiales dans le plan horizontal de la surface
observée, tandis que la troisième dimension z, la profondeur, permet de parcourir toutes
les longueurs d’onde (Fig. 2.6).
Si les données de spectro-imagerie fournissent la principale source d’information sur
la composition de la surface martienne (à l’exception des études ponctuelles menées par
les atterrisseurs), cette technique est également très utile sur Terre où elle permet d’ana-
lyser des surface peu accessibles, et sur de grandes étendues.
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Il faut cependant noter que dans le visible-infrarouge, la profondeur maximale de pé-
nétration de la radiation solaire dans le milieu est d’environ 50 µm. Cette technique ne
permet donc d’observer qu’une fine pellicule superficielle. Si les roches observées en sur-
face sont altérées ou couvertes de poussière (ce qui est fréquemment le cas sur Mars), la
composition de la roche originelle ne sera pas accessible.
Les données de spectro-imagerie martiennes acteullement disponibles ont été acquises
par deux instruments qui sont brièvement décrits ci-dessous : OMEGA et CRISM.
FIGURE 2.6 – Principe de la spectro-imagerie (d’après Vane et Goetz (1988), modifié par
Roy (2007); Le Deit et al. (2008)).
2.1.2.2 L’imageur hyperspectral OMEGA
L’imageur hyperspectral OMEGA (« Observatoire pour la Minéralogie, l’Eau, les Glaces
et l’Activité ») est l’un des instruments embarqués à bord de la sonde européenne « Mars
Express », en orbite autour de Mars depuis décembre 2003 (Bibring et al., 2004). Il est
composé de 352 canaux spectraux (i.e., longueurs d’onde) qui observant dans le visible et
l’infrarouge entre 0.35 à 5.1 µm. Sa résolution au sol est comprise entre 5 km et 300 m
par pixel selon l’altitude de la sonde.
OMEGA est constitué de deux voies optiques regardant dans la même direction :
- la voie visible ou VNIR (« Visible and Near InfraRed »), entre 0.35 et 1 µm. Celle-
ci fonctionne sur un mode « pushbroom », c’est-à-dire qu’elle possède une matrice de
détecteurs permettant d’acquérir simultanément tous les spectres d’une ligne de l’image.
- la voie infrarouge ou SWIR (« Short Wavelength Infrared ») est divisée en deux
barettes de détecteurs, SWIR-C et SWIR-L, fonctionnant respectivement de 0.9 à 2.7 µm
et de 2.5 à 5.1 µm. Ces barettes fonctionnent sur un mode « whiskbroom », où le spectre
de chaque pixel est mesuré successivement grâce à un miroir à balayage.
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Les données OMEGA brutes en comptes numériques sont converties en radiance puis
en réflectance. Le rapport signal/bruit d’OMEGA est supérieur à 100 sur la totalité du
domaine spectral couvert, ce qui permet l’identification des bandes d’absorption avec une
précision de l’ordre de 1 à 2 %.
Depuis 2004, l’instrument OMEGA a permis de réaliser une couverture quasi com-
plète de la surface de Mars, grâce à l’acquisition de plus de 7000 orbites depuis 2004.
2.1.2.3 L’imageur hyperspectral CRISM
L’imageur hyperspectral CRISM (« Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer
for Mars ») est l’un des intruments embarqués à bord de la sonde américaine « Mars
Reconnaissance Orbiter », en orbite autour de Mars depuis 2006 (Murchie et al., 2007a).
Cet instrument permet l’acquisition de données en mode multispectral ou hyperspectral.
Seules les informations hyperspectrales ont été utilisées dans ce travail.
La partie hyperspectrale de CRISM est divisée en deux détecteurs : VNIR pour le
visible (0,362 à 1,053 µm) et IR pour l’infrarouge (1,002 à 3,920 µm). Les détecteurs
sont des matrices CCD de 640 x 480 pixels.
L’instrument CRISM couvre un domaine spectral comparable à celui d’OMEGA, de
0.37 à 3.92 µm. Ce domaine est cependant couvert par un plus grand nombre de canaux
(544), induisant ainsi une meilleure résolution spectrale. Sa résolution spatiale maximale
de 20 m/pixel est également meilleure que celle d’OMEGA, et les données sont acquises
sur des régions cibles d’environ 10 km x 20 km. Les données CRISM acquises jusqu’à
présent en mode coble couvrent près de 1 % de la surface de Mars.
Les données acquises par les instruments OMEGA et CRISM sont très complémen-
taires et peuvent être utilisées conjointement. En effet, la plus faible résolution spatiale
d’OMEGA permet la réalisation de cartes minéralogiques globales et régionales, à l’échelle
de la planète ou d’une région d’étude. La taille importante d’un pixel OMEGA implique
cependant que sa signature spectrale peut correspondre à un mélange important de consti-
tuants. A l’inverse, les données CRISM ne permettent qu’une étude très locale, mais à
de meilleures résolutions spatiales et spectrales (exemple Fig. 2.7). Celles-ci permettent
d’analyser des surfaces présentant un degré de mélange moins important, et donc de dé-
tecter de plus fines signatures.
2.1.3 Traitement des données
Afin d’exploiter au mieux les données obtenues par OMEGA et CRISM, plusieurs
pré-traitements sont nécessaires.
Correction atmosphérique : Tout d’abord, afin d’analyser la signature spectrale de
la surface observée, il est important de corriger les spectres de la contribution de l’atmo-
sphère. La même méthode est utilisée pour les deux jeux de données (Langevin et al.,
2005b). Dans des conditions atmosphériques standard, la contribution de l’atmosphère
peut être retirée en utilisant une loi de transmission atmophérique empirique. Celle-ci est
dérivée du rapport entre deux spectres acquis au sommet et à la base d’Olympus Mons,
et normalisée par la profondeur de la bande d’absorption du CO2 à 2 µm. Avec l’hypo-
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FIGURE 2.7 – Comparaison entre deux cubes OMEGA et CRISM acquis sur la calotte
polaire Nord de Mars.
thèse que les deux spectres obtenus correspondent à une même composition de surface, le
rapport entre ceux-ci correspondra à la contribution de l’atmosphère, dont l’épaisseur est
égale à la différence d’altitude entre les deux points.
Une fois cette correction effectuée, il faut cependant noter que des conditions ponc-
tuelles comme la présence de poussières, d’aérosols, ou de nuages de glace d’eau dans
l’atmophère, peuvent perturber l’interprétation des signatures minéralogiques observées
sur un spectre.
Correction du bruit : L’interprétation minéralogique d’un spectre peut également
être perturbée par un mauvais rapport signal/bruit. Différentes méthodes existent pour di-
minuer la contribution du bruit et mieux percevoir la signature de la surface.
- La MNF (« Minimum Noise Fraction Transform ») : Dans le cas d’un mauvais rapport
signal/bruit, la MNF est couramment utilisée en télédétection pour réduire le niveau de
bruit inhérent aux images et améliorer significativement la qualité des données (Green
et al., 1988). Cette méthode consiste à séparer l’information utile du bruit. Pour cela,
la MNF applique en cascade deux analyses en composantes principales (ou ACP). La
première transformation, basée sur la matrice de covariance estimée du bruit, décorrèle
les données. Cette première étape résulte en un jeu de données transformées dans lequel
le bruit à une variance de 1 et n’est plus corrélé de canal à canal. La seconde est une
transformation en composantes principales classique des données nettoyées du bruit. Le
résultat est une série d’images décorrélées avec une contenu d’information décroissant de
la première à la dernière. Les dernières images contiennent en principe essentielement du
bruit, tandis que les premières englobent plus de 95% de la variance. Le cube nettoyé est
alors obtenu en applicant la MNF inverse sur les composantes significatives.
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Cet outil a beaucoup été utilisé dans cette thèse, en particulier dans le but d’utiliser
des méthodes d’analyse spectrale très sensibles au bruit.
- L’outil ROI (« Region of Interest ») : Cet outil permet de calculer des moyennes de
spectres dans une région choisie comme présentant des caractéristiques spectrales simi-
laires. Ceci permet alors de mettre en valeur les bandes d’absorption communes à cette
région et de réduire la contribution du bruit trouvé ponctuellement sur le spectre de cha-
cun des pixels de la région.
- CIRRUS : Cet outil a été développé par l’équipe de CRISM afin de réduire le bruit
inhérent à ces données hyperspectrales. Il consiste, d’une part, à corriger les effets de
bandes verticales observées sur les cubes avec l’outil « destriping » et, d’autre part, à
détecter les pixels isolés présentant du bruit avec l’outil « despiking » (Parente, 2008).
2.1.4 Méthodes d’analyse utilisées
Afin d’extraire des données de télédétection hyperspectrale la composition minéra-
logique des surfaces observées, trois principales méthodes ont été utilisées au cours de
cette thèse. Chacune d’entre elles est plus ou moins efficace en fonction de la surface,
des données étudiées et des signatures spectrales observées. Elles se révèlent donc très
complémentaires.
2.1.4.1 Les critères spectraux
Les critères spectraux correspondent à des rapports mathématiques caractérisant les
bandes d’absorption d’un spectre. Ils représentent une méthode analytique simple et facile
d’utilisation, qui est beaucoup utilisée dans la communauté (e.g., Pelkey et al. (2007);
Murchie et al. (2009)).
Ces critères peuvent être calculés de deux manières (Fig. 2.8) :
- soit par un simple rapport entre les valeurs de réflectance de l’épaulement et du centre
d’une bande d’absorption (Fig. 2.8.b).
- soit par le rapport entre les valeurs de l’absorption sur les deux épaulements et au
centre de la bande. Chacune des valeurs de maxima est multipliée par un coefficient qui
permet de prendre en compte l’asymétrie de la bande d’absorption (Fig. 2.8.a).
Ces deux rapports sont sans unité et sont généralement exprimés en pourcentage.
La profondeur d’une bande d’absorption étant majoritairement contrôlée par l’abon-
dance chimique des constituants auxquels elle correspond, le calcul des critères spectraux
a donc pour avantage d’évaluer l’abondance relative d’un minéral en surface. Ces calculs
sont souvent réalisés à partir de l’observation des bandes d’absorption typiques de certains
minéraux.
Des cartes d’une profondeur de bande donnée peuvent être obtenues par l’application
du calcul de ces critères sur chaque pixel d’un cube hyperspectral OMEGA ou CRISM.
Ces cartes indiquent la distribution spatiale d’une caractéristique spectrale, ce qui permet
de cartographier l’abondance relative d’un constituant à travers la région couverte par
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le cube. De plus, l’association spatiale de plusieurs bandes d’absorption typiques d’un
minéral peut permettre d’identifier la présence de ce minéral.
Cette méthode présente deux inconvénients majeurs :
(1) elle est très sensible au bruit. En plus des différentes corrections pouvant être
préalablement effectuées sur les cubes (voir Chap. 2.1.3), ces effets de bruit ont été réduits,
pour les critères utilisés dans cette thèse, en prenant systématiquement la moyenne ou la
médiane de canaux adjacents pour chaque terme du rapport.
(2) elle ne permet pas de distinguer des bandes d’absorptions qui se chevauchent.
Les différents critères spectraux développés durant cette thèse seront décrits au fur et
à mesure des besoins de l’étude dans les chapitres 3 et 4.
FIGURE 2.8 – Définition des critères spectraux. a) Calcul de la profondeur de bande d.
W correspond à la largeur de la bande d’absorption, W1 correspond à la largeur entre
l’épaulement gauche et le centre de la bande, et W2 correspond à la largeur entre l’épau-
lement droit et le centre de la bande. De même, R, R1 et R2 représentent respectivement
les valeurs de réflectance au centre, sur l’épaulement gauche et sur l’épaulement droit de
la bande d’absorption. b) Rapport spectral où R1 est la réflectance à la longueur d’onde
λ1 et R2 la réflectance à la longueur d’onde λ2.
2.1.4.2 Le modèle de mélange linéraire (ou SMA)
Comme il a été décrit précédemment, les surfaces géologiques naturelles sont généra-
lement composées de mélanges de minéraux. Un spectre acquis sur une surface planétaire
depuis l’orbite sera donc une combinaison complexe de spectres de tous les composants
minéralogiques présents dans le pixel observé. L’un des problèmes majeurs dans l’in-
terprétation minéralogique des surfaces planétaires est donc d’extraire les composants
individuels de l’ensemble du spectre de mélange.
Si, dans la réalité, les matériaux de surface sont souvent mieux représentés par des
mélanges intimes de minéraux, il est mathématiquement beaucoup plus simple de les mo-
déliser comme des mélanges surfaciques, qui correspondent à la juxtaposition de surfaces
homogènes. Dans le cas d’un mélange surfacique (ou linéaire), le spectre du mélange est
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en effet représenté par une combinaison linéaire des spectres des différents consituants,
pondérés par l’aire couverte par chacun de ceux-ci à l’intérieur d’un pixel.
Afin d’essayer d’extraire les différents constituants responsables de la forme glo-
bale du spectre, un modèle de mélange appelé MELSUM (« Multiple-Endmember Linear
Spectral Unmixing Model ») et développé par Combe et al. (2008) a été utilisé durant cette
thèse. Ce modèle, basé sur une inversion par minimisation des moindres carrés, cherche
automatiquement la meilleure combinaison linéaire de spectres de laboratoire de miné-
raux purs permettant de reproduire un spectre observé. Par exemple, sur la Fig. 2.9, le
spectre OMEGA est modélisé par la combinaison des spectres de goethite, de kiesérite,
et de ferrihydrite. La bibliothèque spectrale de minéraux purs utilisée en entrée contient
les éléments représentatifs des grandes familles de minéraux décrits par Crowley et al.
(2003), Combe et al. (2008) et Le Deit et al. (2008). Cette bibliothèque peut être ajustée
au fur et à mesure de l’étude. Par exemple, si dans le cas de la Fig. 2.9, le modèle trouve
de la kiesérite, il est par la suite possible d’ajouter d’autres sulfates monohydratés dans la
bibliothèque afin d’analyser quel élément de ce groupe permet au mieux la reproduction
du spectre mesuré.
Le MELSUM contient plusieurs améliorations par rapport aux modèles de mélanges
linéaires développés auparavant (Adams et al., 1986; Boardman, 1989; Ramsey et Chris-
tensen, 1998; Roberts et al., 1998). En particulier, l’originalité du MELSUM est d’inclure
dans sa bibliothèque spectrale trois spectres artificiels comprenant : un spectre plat, per-
mettant de prendre en compte les variations d’albédo de la surface (qui peuvent, entre
autres, être dues aux effets d’ombres), et deux spectres à pente positive et négative, per-
mettant de prendre en compte les variations de pente du continuum (qui peuvent être
dues aux variations photométriques ou à la taille des grains). En général, le modèle est
contraint à rechercher, parmi de multiples combinaisons, les trois minéraux permettant la
RMS (« Root Mean Square ») la plus faible.
Les spectres de minéraux sélectionnés sont multipliés par un certain coefficient de
mélange afin de les ajuster au spectre mesuré. Ce coefficient va donc représenter la contri-
bution individuelle du spectre d’un minéral pur donné à la reproduction du spectre mesuré.
Ce coefficient ne peut cependant pas être directement relié à une proportion absolue du
constituant dans la roche. Il est également nécessaire de fixer une limite de détection, un
faible coefficient de mélange étant généralement peu significatif. Des cartes de ces co-
efficients de mélange peuvent être réalisées pour chaque minéral de la librairie spectrale
utilisée. Celles-ci permettent de vérifier la répartition et la cohérence spatiales de l’assem-
blage minéralogique déterminé par le modèle.
Pour chaque spectre sélectionné à la surface de Mars, le MELSUM peut donc extraire
les minéraux permettant au mieux de reproduire la forme du spectre. Une composition
minéralogique précise peut cependant être difficile à déterminer quand le niveau de bruit
est trop important. De plus, plusieurs des bandes d’absorptions peuvent généralement
être attribuées à plusieurs minéraux. Ce modèle permet donc généralement d’identifier la
présence de certaines familles de minéraux, ainsi que de confirmer la plausibilité d’une
combinaison de minéraux déterminée avec d’autres méthodes.
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FIGURE 2.9 – Exemple de résultat obtenu avec le modèle de mélange linéaire MELSUM.
Le spectre mesuré par l’instrument OMEGA est ici modélisé par un mélange de spectres
de laboratoire de goethite, de kiesérite et de ferrihydrite.
2.1.4.3 La méthode des dérivées spectrales
La méthode des dérivées a été beaucoup utilisée sur les données hyperspectrales ter-
restres (Huguenin et Jones, 1986; Talsky, 1994; Tsai et Philipot, 1998; Louchard et al.,
2002; Verpoorter et al., 2007; Verpoorter, 2009) mais n’a jusqu’à présent jamais été appli-
quée aux données martiennes. Cette méthode permet de déterminer la position précise en
longueur d’onde de toutes les bandes d’absorption, y compris les plus faibles, et de séparer
les bandes d’absorption qui se chevauchent. Ainsi, par exemple, Louchard et al. (2002)
utilisent cette méthode pour extraire les bandes d’absorption relatives aux sédiments se
trouvant dans une colonne d’eau. Cette technique présente l’avantage d’être indépendante
de la forme du continuum et donc, de s’affranchir des effets induits par exemple par la
taille des grains ou les variations de topographie ou d’illumination.
La méthode des dérivées est basée sur le principe que chaque bande d’absorption
constitue un minimum local du spectre (Fig. 2.10). Or, si le spectre est dérivé une première
fois, les minima et les maxima du spectre vont être égaux à 0, tandis que les inflexions
du spectre deviennent des minima ou des maxima (Fig. 2.10). Grâce à cette dérivation,
les centres des bandes d’absorption sont très faciles à repérer, car égaux à 0, mais indis-
cernables des épaulements de bandes qui deviennent également nuls. Le spectre est donc
dérivé une seconde fois afin de pouvoir séparer les maxima des minima. Lors de la se-
conde dérivation, les minima deviennent donc des maxima, les maxima des minima, et
les inflexions sont égales à 0 (Fig. 2.10). Par ce calcul relativement simple, il est donc
possible d’effectuer une détection systématique des minima, maxima et inflexions locaux
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dans un spectre de réflectance, y compris pour les bandes d’absorption les plus faibles et
celles qui se chevauchent, et ceci indépendamment du signal de fond.
FIGURE 2.10 – Principe de la dérivation spectrale (Verpoorter et al., 2007).
Verpoorter (2009) et Massé et al. (2010) ont adapté cette méthode de manière à dé-
tecter tous les minima locaux sur un cube hyperspectral et à produire des cartes de leur
distribution géographique. L’algorithme détecte d’abord les longueurs d’onde de tous les
minima locaux des spectres sur chaque pixel du cube. Pour chaque longueur d’onde identi-
fiée, une carte de la distribution des pixels présentant un minimum à cette longueur d’onde
est ensuite réalisée. Enfin, une carte de densité est produite pour chaque longueur d’onde
identifiée, en comptant dans un kernel mobile (généralement 3x3), le nombre de pixels
qui présentent un minimum local à cette longueur d’onde. Cette méthode a été adaptée
aux données martiennes CRISM et OMEGA (Massé et al., 2010).
Cette méthode est particulièrement efficace pour extraire la contribution des compo-
sants minoritaires dans un mélange. Par exemple, c’est principalement cette méthode qui
a été utilisée pour extraire la composition des poussières piégées dans la glace (Chap. 4).
En effet, la signature spectrale de la glace masque une grande partie des signatures spec-
trales des poussières. De plus, certaines bandes d’absorption des minéraux constituant la
poussière, comme celles liées à l’hydratation, chevauchent les bandes principales de la
glace et sont donc difficiles à détecter.
Le problème principal de cette technique est qu’elle est extrêmement sensible au bruit,
qui forme lui-même de nombreux minima dans le spectre. Un seuil de détection peut être
défini afin de s’affranchir des bruits les plus petits. Cependant, la définition d’un tel seuil
peut aussi empêcher la détection des bandes d’absorption les plus faibles. La méthode
des dérivées ne peut donc être utilisée qu’après avoir soumis les cubes hyperspectraux à
un important pré-traitement de débruitage. La différence entre la détection du bruit et du
véritable signal peut également se faire à postériori, à l’aide de l’observation des cartes ob-
tenues, où les véritables signatures spectrales présenteront une bien meilleure cohérence
spatiale que le bruit.
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2.1.5 Comparaisons avec des données acquises en laboratoire et en
milieu naturel
Afin d’identifier la nature des matériaux constituant la surface martienne, les spectres
acquis par OMEGA et CRISM sont comparés à des spectres acquis sur des échantillons
terrestres, et dont la composition est bien connue.
De nombreux auteurs ont acquis des spectres en laboratoire sur des minéraux purs
(e.g., Crowley et al. (2003); Cloutis et al. (2006); Clark et al. (2007b)). Les échantillons
utilisés sont en général très bien caractérisés chimiquement et minéralogiquement ce
qui permet de connaitre les bandes d’absorption spécifiques d’une espèce minérale. Ces
spectres sont donc comparés aux spectres acquis par les instruments martiens et peuvent
être inclus dans les bibliothèques spectrales des modèles de mélange comme le MEL-
SUM.
Les surfaces observées étant en général constituées de mélanges, il est donc aussi utile
de comparer les spectres martiens à des spectres de mélanges acquis sur Terre et bien
identifiés. Ces mélanges peuvent être, soit réalisés en laboratoire, soit correspondre à des
surfaces naturelles.
FIGURE 2.11 – a) Spectromètre infrarouge à transformée de Fourier (Nicolet 5700). b)
Cryostat à refroidissement par azote liquide (MicrostatN, Oxford instrument).
Une grande partie de cette thèse portant sur les mélanges gypse-glace (Chap. 4),
quelques expériences en laboratoire ont été menées afin de mieux comprendre le com-
portement spectral de ce type particulier de mélange. Ces expériences en laboratoire ont
été réalisées dans des conditions environnementales proches de celles de Mars, et avec
des mélanges de composition bien déterminée. Des grains de glace ont ainsi été produits
en condensant de l’eau liquide sur une plaque de métal refroidie (Dupire et al., 2009).
La glace ainsi formée a été grattée à la surface de la plaque jusqu’à former des grains
d’une taille comprise entre 500 et 600 µm. Ces grains ont ensuite été mélangés avec une
poudre de gypse industrielle en des proportions variables (fabriquant : Merck Chemicals ;
référence : 102,160 ; nom commercial : « calcium sulfate dihydrate precipited, chemical
formula : CaSO4.2H2O ; taille des grains : moins de 10 µm). Les échantillons ont ensuite
été placés dans un cryostat à refroidissement à azote liquide (Fig. 2.11.b) reproduisant
des conditions de température et de pression martiennes (150 K et 7 mbar). Les spectres
de ces diffférents mélanges ont ensuite été mesurés par un spectromètre à transformée de
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Fourier (Nicolet 5700, Fig. 2.11) qui effectue des mesures dans 4149 canaux spectraux
répartis entre 1 et 5 µm. Les résultats de ces expériences sont présentés dans le Chap. 4.3
(Fig. 4.8).
Afin d’obtenir des spectres plus proches des conditions réelles, les spectres martiens
peuvent également être comparés avec des spectres acquis dans des conditions naturelles
sur Terre. Durant cette thèse, un spectroradiomètre ASD FieldSpec3 FR a été utilisé sur
différents types de surfaces. Celui-ci permet l’acquisition de spectres sur 2151 canaux
spectraux entre 0.35 et 2.50 µm. Des spectres ont en particulier été mesurés sur des sur-
faces de roches ignées plus ou moins altérées, ainsi que sur des oxydes de fer. Ces spectres
sont actuellement toujours en cours d’analyse. Une mission en Islande a également per-
mis l’acquisition de spectres sur des glaciers comportant des concentrations en poussières
(majoritairement volcaniques) plus ou moins importantes (Fig. 2.12). Nous nous sommes
rendus compte que ceux-ci sont cependant difficiles à comparer aux spectres mesurés sur
la calotte polaire Nord de Mars, car les glaciers islandais comportent une grande quantité
d’eau liquide. La quantité d’eau et les conditions de température sont donc peu compa-
rables, et les réactions chimiques à l’intérieur du glacier induisent probablement la forma-
tion de minéraux très différents.
FIGURE 2.12 – Acquisition d’un spectre sur la glace du Vatnajökull (Islande) à l’aide du
spectroradiomètre ASD FieldSpec3 FR.
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2.2 Analyse morphologique
Différents types de données de télédétection sont à notre disposition pour analyser
la morphologie de la surface martienne. L’utilisation conjointe de ces données permet de
cartographier et de caractériser la géométrie des objets martiens, et d’essayer d’en déduire
une histoire géologique des régions étudiées.
2.2.1 Données utilisées
2.2.1.1 Les données altimétriques MOLA
MOLA (« Mars Orbiter Laser Altimeter » est un altimètre laser embarqué à bord de
la sonde MGS (« Mars Global Surveyor »). Cet intrument a fonctionné pendant 4 ans et
demie et a permis d’obtenir la topographie complète de la surface de Mars.
L’altitude de la surface en chaque point de mesure est calculée à partir du temps mis
par une impulsion laser infrarouge (à 1.064 µm) émise par la sonde, pour parcourir l’aller-
retour entre la sonde et la surface. La précision verticale de mesure est estimée à 1 m
(Smith et al., 2001a), mais l’incertitude de l’aréoïde peut entraîner une erreur de∼3 m sur
la donnée de l’altitude moyenne à un point donné. Les orbites MGS étant quasi-polaires,
les profils altimétriques acquis par MOLA présentent donc une direction globalement
Nord-Sud. Chaque profil est constitué d’un point de mesure tous les 300 m.
Près de 671 millions de points de mesure ont ainsi été acquis. Par l’interpolation de
ces points de mesure sur une grille de pixels, des modèles numériques de terrain (ou
MNT) ont été établis à différentes résolutions spatiales. Après avoir éliminé les données
aberrantes, les points de mesure sont moyennés lorsqu’il en existe plusieurs sur un même
pixel, et interpolés quand un pixel est vide. L’orbite de MGS étant quasi-polaire, la densité
de points est plus importante aux pôles qu’à l’équateur. Ainsi, la résolution des MNT est
au maximum de 460 m/pixel à l’équateur (exemple sur la Fig. 2.13.a), et de 115 m/pixel
aux pôles.
2.2.1.2 Les données spectrales TES
L’instrument TES (« Thermal Emission Spectrometer ») est embarqué à bord de la
sonde MGS et comprend trois spectromètres différents : un interféromètre fonctionnant
dans l’infrarouge entre 5.8 et 50 µm, un radiomètre possédant un canal unique entre 0.3 et
2.9 µm, et un bolomètre thermique fonctionnant entre 5.1 et 150 µm (Christensen et al.,
1992). L’ensemble de ces instruments permet d’obtenir des informations sur l’albédo, la
composition minéralogique et l’inertie thermique des surfaces observées, à une résolution
d’environ 3 km/pixel (Mellon et al., 2000; Christensen et al., 2001a; Putzig et Mellon,
2007b).
La résolution spectrale de ces données étant beaucoup moins importante que celle de
OMEGA ou CRISM, et l’instrument enregistrant l’émissivité de la surface et non pas la
réflectance, TES n’a pas été utilisé dans un but de caractérisation minéralogique durant
cette thèse. Cependant, d’un point vue géomorphologique, les données d’inertie thermique
peuvent nous apporter d’importantes informations.
Les matériaux de surface peuvent en effet être caractérisés par des propriétés ther-
miques différentes, c’est-à-dire qu’ils se comportent différemment en fonction de leurs
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caractéristiques physiques à une température donnée. On définit alors l’inertie thermique
comme la capacité de résistance des premiers centimètres de surface à une variation de
température. Celle-ci varie en fonction de la lithologie, du degré d’induration, de la taille
des grains ou de la proportion de roche par rapport au sable ou à la poussière (Mellon
et al., 2000). Ainsi, plus l’induration et/ou la granulométrie du matériel en surface va
augmenter, plus ce matériel va garder la chaleur accumulée pendant le jour, et plus la
température du sol durant la nuit et son inertie thermique vont être importante.
Pour chaque observation TES, cette valeur d’inertie thermique peut être dérivée à
partir des températures de brillance spectrale et bolométrique (Mellon et al., 2000; Putzig
et al., 2005) en utilisant un modèle thermique de la surface et de l’atmosphère qui varie
en fonction des saisons, de l’heure du jour, de la latitude, de la pression en surface et
de l’opacité de la poussière (Mellon et al., 2000). Les valeurs d’inertie thermique sont
exprimées en J.m-1.K-1.s-1/2.
2.2.1.3 Les images MOC
La caméra MOC (« Mars Observer Camera ») est embarquée à bord de la sonde MGS.
Elle est constituée de trois caméras différentes, fonctionnant toutes sur un mode de ba-
layage « pushbroom » (Malin et al., 1992; Malin et Edgett, 2001).
La première caméra (« MOC narrow angle camera ») possède un petit angle d’ouver-
ture et une haute résolution spatiale de 1.4 m/pixel (exemple sur la Fig. 2.13.f). Les images
ainsi acquises couvrent une surface comprise entre 2.8 km x 2.8 km, et 2.8 km x 25.2 km.
Les deux autres caméras (« MOC wide angle cameras ») fonctionnent avec un large
angle d’ouverture et permettent donc l’acquisition d’images à plus faible résolution mais
qui couvrent une surface plus importante. Ainsi, les images à moyenne résolution (∼250
m/pixel) couvrent des surfaces de plusieurs centaines de kilomètres de côté, tandis que
les images à basse résolution (au minimum 7.5 km/pixel) permettent d’observer toute la
planète. Ainsi, les images collectées par les caméras MOC permettent une étude morpho-
logique de la surface de Mars à la fois locale à haute résolution, régionale à moyenne
résolution ou globale à basse résolution.
2.2.1.4 Les images THEMIS
THEMIS (« Thermal Emission Imaging System ») est un imageur multispectral per-
mettant d’analyser la morphologie, les variations latérales de composition, et les proprités
physiques de la surface martienne. Cet instrument possède neuf canaux dans l’infrarouge
thermique entre 6.8 et 14.9 µm, et cinq canaux dans le visible et le proche infrarouge entre
0.42 et 0.86 µm.
Ces données permettent la réalisation de trois jeux d’images différents : les images
infrarouges, à 100 m/pixel, acquises de jour ou de nuit (exemple sur la Fig. 2.13.c), et
les images visibles, de 18 à 35 m/pixel (exemple sur la Fig. 2.13.b) (Christensen et al.,
2004a).
Les images infrarouges couvrent des surfaces d’environ 30 x 100 km, et sont utilisées
pour étudier l’émissivité thermique et la morphologie de la surface. Comme les données
TES, les images infrarouges de nuit permettent, en particulier, d’obtenir des informations
sur l’inertie thermique de la surface. Ces images ont de plus l’avantage d’être à meilleure
résolution que les données TES (100 m/pixel contre 3 km/pixel), autorisant ainsi une
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analyse plus locale. Les images THEMIS infrarouges présentent une couverture complète
de la surface martienne.
Les images THEMIS visibles couvrent des surfaces d’environ 18 x 53 km, et sont uti-
lisées pour observer la morphologie de la surface. Elles présentent l’avantage de couvrir
la quasi-totalité de la surface de Mars, autorisant ainsi une étude régionale à une rela-
tivement haute résolution spatiale. Elles constituent ainsi un bon intermédiaire entre les
petites images à haute résolution, comme MOC et HiRISE, et les larges images à basse
résolution, comme MOC.
2.2.1.5 Les images CTX
La possibilité d’une observation régionale à haute résolution apportée par les images
THEMIS visibles est peu à peu remplacée par l’utilisation des images CTX (« Context
Camera »).
CTX est un instrument embarqué à bord de la sonde « Mars Reconnaissance Orbiter ».
Cette caméra fournit des images dans le visible (0.5-0.7 µm) de 30 km de largeur pour
40 km de longueur, avec une résolution spatiale comprise entre 5 et 6.5 m/pixel selon
l’altitude de la sonde (exemple sur la Fig. 2.13.d) (Malin et al., 2007).
Si les données CTX ne permettent pas encore une couverture complète de la planète,
elles présentent un grand intérêt pour effectuer une cartographie à l’échelle régionale et à
haute résolution.
2.2.1.6 Les images HiRISE
La caméra HiRISE (« High Resolution Imaging Science Experiment ») est embarquée
à bord de la sonde MRO et fournit des images de la surface martienne à la plus haute
résolution spatiale existante.
HiRISE acquiert des images d’environ 6 km de largeur pour une résolution spatiale
comprise entre 0.25 et 1.3 m/pixel, permettant ainsi de résoudre des objets dont la taille
est inférieure à 1 m (exemple sur la Fig. 2.13.e) (McEwen et al., 2007). La partie centrale
(d’environ 1.2 km de largeur) de ces images peut être représentée en fausses couleurs
grâce à des filtres bleu-vert (400 à 600 nm), rouge (550 à 850 nm), et proche infrarouge
(800 à 1000 nm). Environ 20 % de chaque image HiRISE est donc disponible en fausses
couleurs dans un mode IRB (rouge=proche infrarouge, vert=rouge, et bleu=bleu-vert) ou
RGB (rouge=rouge, vert=bleu-vert, et bleu=bleu synthétique).
De nombreuses images HiRISE ont été acquises par paires afin de réaliser des MNT à
haute résolution par stéréographie. Ces MNT possèdent une résolution spatiale de 1 m et
une précision verticale de 25 cm (McEwen et al., 2007).
La haute résolution de ces images permet une étude géomorphologique détaillée d’une
surface donnée. Cependant, leur petite taille n’a permis, pour l’instant, qu’une couverture
d’environ 1 % de la planète, et n’autorise qu’une analyse très locale. La description com-
plète de la géométrie d’une région donnée ne peut donc s’obtenir que par la corrélation
des différentes données décrites ci-dessus.
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FIGURE 2.13 – Images à différentes résolutions acquises sur Aram Chaos. a) MNT
MOLA à 460 m/pixel. b) Mosaïque d’images THEMIS visibles à 18 m/pixel. c) Mosaïque
d’images THEMIS infrarouges de nuit à 100 m/pixel. d) Image CTX à 5 m/pixel (locali-
sée sur la Fig. b). e) Image HiRISE à 0.25 m/pixel (localisée sur la Fig. d). f) Mosaïque
de deux images MOC à 1.4 m/pixel (localisée sur la Fig. d).
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2.2.2 Méthodes d’analyse
2.2.2.1 Géoréférencement et mosaïquage des images orbitales
Afin de corréler les différentes informations, morphologiques et minéralogiques, ap-
portées par les données décrites précédemment, ces différentes images ont été assemblées
sous un Sytème d’Information Géographique (ou SIG). Un SIG est un logiciel qui permet
de gérer, d’analyser et d’éditer plusieurs types de données dans un espace géoréférencé.
Ces données se présentent sous la forme de couches reliées entre elles par leur apparte-
nance au même espace géographique. Durant cette thèse, c’est le logiciel ArcGIS qui a
été utilisé pour créer un SIG martien. Les SIG ainsi créés sont tous géoréférencés dans le
système Mars_2000_sphere qui correspond à un système sphérique de rayon 3396.19 km
(Seidelmann et al., 2002). La projection choisie est équirectangulaire pour l’étude des ter-
rains chaotiques, et polaire stéréographique pour l’analyse de la calotte polaire Nord.
Les différentes données martiennes utilisées sont accessibles, lorsqu’elles sont pu-
bliques, sur plusieurs sites internet répertoriés dans l’annexe A. Afin de pouvoir les in-
sérer dans le SIG, ces images doivent être géoréférencées et projetées. Certaines images
peuvent être directement fournies sous cette forme, comme les images THEMIS VIS ou
HiRISE. Les autres doivent être traitées par l’utilisateur. Chacun de ces types de données
étant fourni sous des formats et à des stades de traitement différents, le géoréférencement
et la projection des images peuvent être complexes, et nécessitent l’utilisation de moyens
variés. Certaines équipes fournissent les logiciels nécessaires au traitement de leurs don-
nées et, dans le cas contraire, c’est le logiciel ISIS, spécifiquement dédié aux traitements
des images 2D et 3D des missions planétaires, qui est utilisé. Les différentes manipu-
lations nécessaires pour intégrer les images martiennes géoréférencées et projetées dans
un SIG sont décrites dans l’Annexe A. Après l’insertion des données sous ArcGIS, des
décalages peuvent cependant subsister entre les images et peuvent être gênants pour l’in-
terprétation des données. Le logiciel ArcGIS permet alors de réajuster les images entre
elles à l’aide de points de calage définis manuellement pas l’utilisateur.
Les différentes données insérées sous le SIG sont mosaïquées et assemblées de ma-
nière à ce que les images à plus haute résolution se retrouvent sur les couches supérieures.
2.2.2.2 Interpétation et cartographie géologique
La corrélation des images à plus ou moins haute résolution, ainsi que des données
obtenues à partir des imageurs hyperspectraux, permet de distinguer des unités géolo-
giques, présentant des caractéristiques morphologiques et minéralogiques bien distinctes.
Une fois ces unités définies, celles-ci peuvent être cartographiées à l’aide du logiciel Arc-
GIS de manière à obtenir des cartes géologiques interprétatives. De nombreux outils sont
ensuite disponibles afin de mesurer des grandeurs tels que la longueur, le périmètre ou
l’aire des surfaces ainsi tracées et d’en réaliser une étude statistique.
La corrélation des images en deux dimensions avec les données topographiques per-
met également d’obtenir une vision en trois dimensions des objets observés. Ainsi, il
est possible d’obtenir à partir du MNT MOLA initial, des cartes en courbes de niveau,
des cartes en relief ombré ou de tracer des profils topographiques. Ces données topogra-
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phiques peuvent tout d’abord permettre de placer les unités géologiques définies précé-
demment sur une échelle stratigraphique. Des coupes géologiques peuvent ensuite être
réalisées à partir des profils topographiques et de la carte géologique. La compatibilité
entre la carte et les coupes permet de vérifier que les unités identifiées sont géologique-
ment possibles en trois dimensions. La réalisation de cartes géologiques et des coupes
correspondantes permet aussi de déduire une histoire géologique plausible pour la région
étudiée. La corrélation entre les données d’imagerie et de topographie permet enfin de
bien caractériser la géométrie de certains objets et d’essayer d’en déduire leur origine et
les différents processus qui les ont modelés.
2.2.2.3 Comparaisons avec des analogues terrestres
Si les données planétaires à notre disposition sont de plus en plus précises, il reste
cependant difficile d’interpréter les différentes morphologies observées sans se rapporter
à ce que l’on connait déjà : la surface terrestre.
La compréhension des processus à l’origine des différentes formes observées sur Mars
peut donc passer par la recherche d’objets similaires à la surface de la Terre. Si ceux-ci
sont facilement accessibles il est alors possible de réaliser des observations et des analyses
in-situ afin de mieux comprendre les phénomènes mis en jeu.
Le sujet de cette thèse portant sur les sulfates martiens et, plus particulièrement, sur
leur lien potentiel avec les glaciers actuels ou anciens, l’observation d’analogues terrestres
s’est particulièrement concentrée sur l’étude des morphologies glaciaires et périglaciaires.
FIGURE 2.14 – Formations glaciaires observées sur Terre. a) Couches de glace plus ou
moins enrichies en poussière ; glacier d’Argentière, Alpes. b) Accumulation de débris en
surface après ablation de la glace (till d’ablation) ; glacier d’Argentière, Alpes. c) « Dirt
cones » ; Solheimajökull, Islande. d) « Sun cups », ou cupules d’ablation, avec accumula-
tion de la poussière sur les arêtes ; bordure Nord de Vatnajökull, Islande.
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Si des morphologies similaires à celles de Mars peuvent être trouvées sur Terre, celles-
ci se sont cependant probablement formées sous des conditions climatiques différentes.
Du point de vue de la température et du taux de précipitation annuel, l’Antarctique consti-
tue actuellement le meilleur analogue martien trouvé sur Terre (Anderson et al., 1972;
Marchant et Head, 2007). L’Antarctique est cependant difficile d’accès et implique de
couteuses missions.
Durant cette thèse, deux principales missions de terrain ont été réalisées, la première
sur les glaciers alpins dans la vallée de Chamonix, et la seconde en Islande, principa-
lement sur la bordure Nord du Vatnajökull. L’Islande est particulièrement bien adaptée
pour l’étude des morphologies formées à partir de l’interaction entre les glaciers et le vol-
canisme. Si l’étude spectroscopique s’est révélée infructueuse dans le cas de l’Islande,
ces deux missions ont fourni des éléments de compréhension très importants du point de
vue de la morphologie et de l’interaction entre la glace et les sédiments. Les observations
réalisées dans ces deux zones se sont concentrées sur l’interaction entre les poussières
piégées dans les glaciers et la glace elle-même (exemples sur la Fig. 2.14). Par exemple,
les processus d’ablation de la glace, par fonte ou par sublimation, entraînent la libération
des poussières et forment des morphologies spécifiques qui ressemblent à celles qu’on
observe sur la calotte polaire Nord de Mars. Les observations faites dans les Alpes et en
Islande nécessitent cependant d’être adaptées aux conditions martiennes. En effet, si, dans
ces régions terrestres, l’ablation de la glace se fait majoritairement par la fonte, sur Mars,
c’est plutôt la sublimation qui domine.
En-dehors de ces missions de terrains, les différents résulats obtenus par l’étude de la
surface martienne ont été comparés aux nombreuses études minéralogiques et morpholo-
giques réalisées sur Terre et disponibles dans la littérature.
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Conclusion
Deux principaux types d’informations peuvent être apportés par les différentes don-
nées utilisées :
- des informations minéralogiques grâce aux données de spectro-imagerie fournies par
les instruments OMEGA et CRISM.
- des informations sur la morphologie des objets observés à la surface de Mars grâce
aux données topographiques fournies par MOLA, aux données d’inertie thermique four-
nies par TES et THEMIS, et aux différentes images à plus ou moins haute résolution
MOC, THEMIS, CTX et HiRISE.
Les informations minéralogiques comme morphologiques sont disponibles pour diffé-
rentes étendues spatiales et à différentes résolutions. Tout au long de cette thèse, plusieurs
échelles spatiales seront ainsi utilisées. Les données à basse résolution et à grande exten-
sion spatiale (OMEGA, TES, MOC, THEMIS et CTX) vont ainsi permettre une analyse
régionale. Ces études régionales sont complétées et affinées à l’aide des données à haute
résolution (CRISM, MOC et HiRISE) à une échelle plus locale.
La corrélation entre ces différentes informations permet de suggérer une interpréta-
tion géologique plausible et cohérente dans les trois dimensions de l’espace. De plus, les
deux types d’informations combinées peuvent apporter de fortes indications sur les condi-
tions environnementales passées. En effet, les minéraux trouvés indiquent généralement
des conditions de formation bien particulière. L’environnement suggéré par l’assemblage
minéralogique peut être confirmé ou non par des indices morphologiques.
Les conditions de formation des minéraux et des objets trouvés à la surface de Mars
sont principalement déduits de l’observation d’analogues terrestres ou d’expériences en
laboratoire.
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Chapitre 3
Les sulfates équatoriaux : Étude des
terrains chaotiques
Des dépôts stratifiés riches en sulfates ont été trouvés dans trois principales régions
situées à proximité de l’équateur martien : dans les canyons de Valles Marineris, sur les
plaines de Meridiani et sur les terrains chaotiques.
Le mode de formation de ces dépôts, et des sulfates qu’ils contiennent, reste à ce jour
très controversé (Chap. 1.3). La similitude de ceux-ci sur les trois régions principales
tend à indiquer un mode de formation commun. Les canyons, les plaines, et les terrains
chaotiques constituent pourtant des environnements de dépôts très différents situés à des
altitudes diverses. Si chaque terrain séparément peut paraître plus propice à un mode de
formation, celui-ci peut ne pas être du tout adapté pour les deux autres régions. L’étude
conjointe des dépôts trouvés sur ces trois types de terrain, pourrait donc permettre de dé-
gager un processus commun, capable de produire le même type de formation, sur une
large étendue, et dans des environnements différents.
Les dépôts stratifiés de Valles Marineris et des plaines de Meridiani ont fait l’objet de
nombreuses études. Ceux-ci correspondent en effet aux formations les plus remarquables,
compte-tenu des surfaces (jusqu’à ∼300.000 km2 pour Meridiani) et des épaisseurs (jus-
qu’à plusieurs kilomètre pour Valles Marineris) gigantesques sur lesquelles ils s’étendent.
Les dépôts observés sur les terrains chaotiques ont été beaucoup moins étudiés (Gendrin
et al., 2005; Glotch et Christensen, 2005). Si ces formations sont moins impressionnantes
que celles observées dans les deux autres régions, elles reposent cependant sur des ter-
rains singuliers, dont aucun équivalent n’a été observé sur Terre. Leur étude pourrait donc
apporter des contraintes supplémentaires sur le mode de formation des dépôts équatoriaux.
La première partie de ce chapitre donnera une vision globale des terrains chaotiques,
ainsi que des problématiques qui en résultent. La deuxième partie consistera en une étude
détaillée d’une région particulière de ces terrains chaotiques, appelée Aram Chaos. Cette
analyse consistera tout d’abord en une étude régionale de ces dépôts à partir des données
OMEGA. Les résultats obtenus seront ensuite confrontés aux données locales à haute
résolution acquises plus tardivement durant cette thèse. Les observations effectuées dans
la régions d’Aram Chaos seront finalement discutées et comparées aux autres terrains
chaotiques dans une troisième partie.
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3.1 Présentation de la zone d’étude
3.1.1 Les terrains chaotiques
A l’équateur, l’extrémité est de Valles Marineris s’élargit brutalement et laisse place à
une vaste dépression topogaphique constituant les terrains chaotiques (Fig. 1.14). Ceux-ci
s’étendent sur plusieurs centaines de kilomètres, entre les latitudes -10°S et +5°N et les
longitudes 15° et 40° Ouest, dans deux principales régions adjacentes nommées Xanthe et
Margaritifer Terra (Fig. 3.1). Ces régions sont constituées du plateau Noachien fortement
cratérisé présent au sud de la dichotomie. Durant l’Hespérien, ce plateau s’est retrouvé
considérablement modifié, et découpé sur près de 3 km de profondeur, par la formation
des terrains chaotiques, dans les régions de Xanthe et Margaritifer Terra (e.g. Meresse
et al. (2008)).
FIGURE 3.1 – Carte topographique MOLA de la région de Xanthe et Margaritifer Terra
où se trouvent les terrains chaotiques. Le cadre rouge correspond à la localisation de la
Figure 3.2.
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Les terrains chaotiques portent particulièrement bien leur nom, et s’expriment par de
nombreuses morphologies différentes. Ainsi, le plateau noachien semble avoir subi par
endroits une subsidence formant des dépressions de plusieurs centaines de kilomètres de
large, et dont le fond peut se trouver de 1 à 7 km au-dessous des plateaux environnants.
Ce plateau est également recoupé par des fractures pouvant atteindre 100 km de long, et
par de plus petites failles orthogonales délimitant des mesas à sommet plat, d’une dizaine
de kilomètres de large (Fig. 3.2). Ces mesas et fractures découpent le plateau noachien
tout en préservant sa surface. Le plateau noachien est cependant beaucoup plus dégradé
par endroits, où il ne subsiste alors que sous la forme de buttes coniques (Fig. 3.2). Si
certaines des dépressions formées par ces terrains sont isolées, la plupart sont reliées à
d’importants chenaux de débâcle comme : Ares, Tiu, Simud et Shalbatana Vallis (Carr,
1980; Rodriguez et al., 2006; Meresse et al., 2008).
Malgré la grande diversité morphologique de ces terrains, il est toutefois possible de
les classer suivant leur géométrie, leur forme et leur profondeur (Meresse et al., 2008) :
Fracturation de plateau et subsidence régionale : Les terrains chaotiques situés
à l’Est, nommés Iani et Margaritifer Chaos, sont moins développés et moins profonds
que les autres, atteignant au maximum -3000 m d’altitude. Ces dépressions sont souvent
isolées et leur limite avec le plateau est floue. Tout en étant très fracturés, les vestiges
du plateau sont à la même altitude que le plateau environnant, et la subsidence est donc
faible.
A l’Ouest, la morphologie des terrains chaotiques d’Aureum et d’Arsinoe Chaos est
plus développée. La surface du plateau environnant est très fracturée, formant un réseau
dense de mesas à sommet plat. La subsidence est également plus forte, et l’altitude des
mesas décroît à partir de la périphérie des chaos avec une pente faible comprise entre
1.2 et 1.7°. Ces dépressions sont plus larges que les deux précédentes et atteignent une
altitude de -4500 m. Le passage du plateau lisse aux terrains de plus en plus dégradés se
fait progressivement.
Aram Chaos est une dépression circulaire de 280 km de diamètre, atteignant jusqu’à
-4200 m d’altitude, et se trouvant ainsi à plus de 3 km en-dessous du plateau intact. Ses
terrains ont donc subi une subsidence importante et sa forme circulaire est probablement
héritée d’un cratère ancien sous-jacent (Glotch et Christensen, 2005). Ce cratère est relié
au chenal d’Ares Vallis par un autre chenal, d’une centaine de kilomètres de long, d’une
dizaine de kilomètres de large et de trois kilomètres de profondeur. La dégradation du pla-
teau noachien se fait progressivement de la périphérie vers le centre du cratère (Fig. 3.7).
Ainsi, en périphérie, on trouve de grandes fractures pouvant atteindre 100 km de long,
quelques kilomètres de large et quelques centaines de mètres de profondeur. Le plateau
se dégrade ensuite progressivement en de plus petites mesas qui évoluent vers de petites
buttes coniques, de quelques centaines de mètres à quelques kilomètres de large, situées
au centre du cratère ainsi qu’à proximité du chenal (Fig. 3.2). Au centre du cratère on
trouve aussi des terrains plus lisses, entaillés par de petites fractures peu profondes.
Les dépressions à grande échelle : Aurorae Chaos est une large et profonde dépres-
sion dont le sol est couvert de nombreuses buttes côniques. La base de la dépresssion
atteint -4200 m d’altitude et la limite entre les chaos et le plateau est bien définie par de
larges et abrupts escarpements. Des zones relativement lisses se voient également dans
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FIGURE 3.2 – Image HRSC en fausses couleurs des terrains chaotiques et des dépôts
stratifiés d’Aram Chaos.
le fond de ces terrains. Aurorae Chaos se situe à la jonction entre quatres autres terrains
chaotiques : Eos, Aureum, Hydraotes et Ganges Chaos.
Hydraotes Chaos est une dépression complexe située au centre des terrains chaotiques.
Cette zone se situe à la jonction de trois chenaux et se trouve délimitée par de larges es-
carpements. A la différence des autres terrains, celui-ci comporte des mesas séparées par
des vallées étroites. Ces mesas sont plus nombreuses et plus larges que celles de Aurorae,
et présentent des pentes irrégulières à leur sommet.
Les terrains chaotiques correspondent aux toutes premières structures repérées sur
Mars avec Mariner 6 (Sharp, 1973a; Carr, 1980). Ils constituent également l’une des sur-
faces les plus énigmatiques de Mars, en grande partie par le fait qu’aucun analogue ter-
restre satisfaisant n’a été trouvé jusqu’à présent. Le mode de formation de ces objets reste
encore aujourd’hui très débattu.
Les terrains chaotiques étant situés à l’est du dôme de Tharsis et dans la continuation
de Valles Marineris, on peut penser que l’activité structurale de Xanthe Terra est fortement
influencée par cette proximité. Cette observation semble confirmée par l’alignement des
contours des chaos avec les tendances structurales régionales et les lignes de faiblesse
pré-existantes dues au bombement de Tharsis (Plescia et Saunders, 1982; Lucchitta et al.,
1994). La pré-fracturation de Xanthe Terra semble correspondre à un héritage tectonique
dû au bombement de Tharsis. Les nombreux cratères d’impact et leurs réseaux de failles
radiales et concentriques ont probablement également contribué à la formation des terrains
chaotiques (Rodríguez et al., 2005).
La formation des terrains chaotiques semble également étroitement reliée à celle des
chenaux de débâcle qui y prennent leur source. L’une des hypothèses les plus évidentes
est donc que des crues brutales, ayant pour sources les terrains chaotiques, aient entraîné
la subsidence de ces terrains et la formation des chenaux de débâcle. Cette hypothèse
comporte cependant quelques problèmes majeurs (Rodriguez et al., 2005). Tout d’abord,
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ces terrains étant datés à l’Hespérien, l’eau en surface devait être beaucoup moins stable
qu’au Noachien. Avec des crues aussi importantes, ayant entraîné la formation des terrains
chaotiques, on s’attendrait également à trouver des dépôts fluviatiles importants à l’aval
des chenaux, ce qui n’est pas observé. Enfin, si on considère par exemple le chenal d’Ares
Vallis, celui-ci présente une longueur de 1500 km sur 25 km de large en moyenne. Il
semble alors que le volume incisé par le chenal est surdimensionné par rapport au volume
de subsidence des reliefs chaotiques dont il est issu (Costard, 1990; Costard et Baker,
2001). L’une des explications les plus communément admises est que cette région était
initialement pourvue d’un pergélisol. Le réchauffement du sous-sol aurait entrainé la fonte
du pergélisol et les effondrements de terrain. Si le pergélisol était particulièrement riche
en glace, la glace fondue aurait effectivement pu provoquer un affaissement important
et peu de sédiments à transporter. La destabilisation de la cryosphère ou de l’aquifère
présents en sous-sol est généralement attribuée à des processus volcaniques (Carr, 1979;
Lucchitta et al., 1994; Chapman et Tanaka, 2002; Wilson et Head, 2002; Chapman et al.,
2003; Rodriguez et al., 2005; Meresse et al., 2008). Cette hypothèse volcanique est étayée
par l’observation de petits cônes volcaniques dans la région d’Hydraotes Chaos (Meresse
et al., 2008). Cette dernière observation amène à penser qu’un sill se serait mis en place
sous la croûte préfracturée. Cette intrusion aurait entraîné une subsidence due à la rupture
des aquifères et au dégel de la glace.
3.1.2 Les dépôts stratifiés
Des dépôts stratifiés, clairs, similaires à ceux trouvés dans Valles Marineris et sur
Meridiani Planum, ont été trouvés principalement sur Aram, Iani et Aureum Chaos. Ces
dépôts occupent une surface et un volume beaucoup moins importants que dans les deux
autres régions, et leur épaisseur ne dépasse pas 1 km. Un volume de dépôt compris entre
quelques dizaines et quelques centaines de km3 a ainsi été mesuré dans la partie sud de
Iani Chaos (Rossi et al., 2008). Le volume occupé par ces dépôts est cependant difficile à
évaluer compte-tenu du relief fortement perturbé sur lequel ils reposent.
Morphologie : Les dépôts reposant sur les terrains chaotiques sont clairs et finement
stratifiés (Fig. 3.3). La stratification de ces dépôts n’est cependant pas tabulaire mais
drape complètement le relief créé par les terrains chaotiques (Fig. 3.2). Ces formations
semblent avoir été intensément érodées et montrent de nombreuses morphologies d’éro-
sion éolienne. Ainsi, la surface des dépôts est par exemple sculptée par des rides et sillons
tortueux, tous orientés dans une même direction (Fig. 3.3). Cette morphologie, appelée
« caprock » par Catling et Moore (2003) se retrouve à la surface de la plupart des dépôts
stratifiés trouvés dans les terrains chaotiques, mais n’a jamais été décrite sur les dépôts de
Valles Marineris ou de Meridiani Planum.
Des différences de morphologie peuvent être observées entre les trois régions étudiées.
Aureum Chaos est centrée à 330°E-4.4°S et s’étend sur 295 km de largeur. Des dépôts
stratifiés recouvrent les terrains chaotiques dans la partie centre-Nord de cette région. Ils
ne constituent pas un unique objet cohérent mais forment de petites buttes dispersées et
allongées selon une direction NO-SE. Celles-ci font en général une dizaine de kilomètres
de long pour quelques kilomètres de large (Fig. 3.4).
Iani Chaos est centrée à 324°3E-2.0°S et s’étend sur 400 km de large. Il constitue la
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FIGURE 3.3 – Image HiRISE (ESP_013783_1820) des dépôts stratifiés d’Aram Chaos
(Image localisée sur la Figure 3.5).
FIGURE 3.4 – Images MOC et HiRISE des dépôts stratifiés d’Aureum et Iani Chaos
(Images localisées sur la Figure 3.5).
source primaire du chenal d’Ares Vallis. Les dépôts stratifiés de cette région consistent
principalement en deux buttes principales d’une trentaine de kilomètres de long pour
10 km de large. Elles sont séparées d’une centaine de kilomètres sur lesquels on retrouve
ces dépôts stratifiés sous la forme d’une couche plus ou moins lisse, drapant le fond des
terrains chaotiques (Fig. 3.4).
Aram Chaos est centré à 338°E-2.5°N et s’étend sur 280 km de large. Ce cratère est
lui aussi relié au chenal d’Ares Vallis. Les dépôts stratifiés trouvés dans Aram Chaos
consistent eux, en un unique objet en forme de dôme, s’étendant jusqu’à 120 km de long
pour une épaisseur maximale au centre de 900 m. Ce dôme a subi une érosion éolienne in-
tense entraînant la formation de deux couloirs d’érosion éolienne qui le traverse (Fig. 3.7).
Minéralogie : Les premières études minéralogiques faites sur ces dépôts proviennent
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de l’instrument TES. Celui-ci a montré une forte signature d’hématite sur les trois régions
étudiées (Glotch et Christensen, 2005; Glotch et Rogers, 2007). Cette signature est parti-
culièrement forte sur Aram Chaos et beaucoup plus faible sur Aureum (Fig. 3.5). La faible
détection sur Aureum pourrait être due au fait que ces dépôts sont trop dispersés et trop
petits pour être bien résolus par l’instrument TES.
FIGURE 3.5 – Carte d’abondance en hématite dérivée des données TES sur les régions
d’Aram, Iani et Aureum Chaos (Glotch et Rogers, 2007; Glotch et Christensen, 2005).
Les cadres rouges correspondent à la localisation des Figures 3.3, pour Aram Chaos, et
3.4, pour Aureum et Iani Chaos.
Gendrin et al. (2005) ont ensuite réalisé une étude minéralogique de tous les dé-
pôts équatoriaux grâce aux données du spectro-imageur OMEGA. Cette analyse montre
qu’une signature de sulfate est associée à celle des oxydes de fer (Bibring et al., 2007).
Ainsi, les dépôts d’Aram Chaos semblent montrer des signatures de sulfates mono- (de
type kieserite) et poly-hydratés (Fig. 3.6). Dans la région de Iani Chaos, c’est plutôt une
signature de type gypse qui semble dominer (Fig. 3.6). Aucune signature de sulfate n’a
été détectée sur Aureum Chaos, probablement pour les mêmes raisons que celles citées
précédemment.
Datation : La datation de ces dépôts stratifiés est particulièrement difficile à effectuer
par la méthode de comptage de cratères. En effet, leur morphologie montre qu’ils ont subi
une importante érosion après leur dépôt. Les datations faites à partir du comptage de cra-
tères ne pourront donc montrer que l’âge d’érosion et non l’âge de dépôt. Ces strates ont
néanmoins été déposées en discordance sur les terrains chaotiques et leurs sont donc pos-
térieures. Cette observation, et les quelques comptages de cratères réalisés sur ces dépôts,
suggèrent que ceux-ci se seraient formés au milieu ou à la fin de l’Hespérien, soit ∼1 Ga
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FIGURE 3.6 – Minéralogie des dépôts stratifiés de Iani et Aram Chaos dérivée des don-
nées OMEGA. Les couleurs bleu, rouge et rose indiquent respectivement des signatures
spectrales proches du gypse, de la kiésérite, et de minéraux hydratés en général (Gendrin
et al., 2005).
après la formation des dépôts de Valles Marineris et de Meridiani (Glotch et Christensen,
2005; Glotch et Rogers, 2007).
La suite de ce chapitre se concentrera sur l’étude des dépôts stratifiés d’Aram Chaos.
Ceux-ci constituent en effet le plus large et le plus cohérent des objets observés sur les
trois régions. Ces dépôts ont également tout d’abord attiré notre attention car ils présentent
la plus forte signature d’oxyde de fer observée dans toute la région équatoriale (Fig. 3.10).
Sur cette formation, de larges couloirs d’érosion éolienne forment des falaises, qui consti-
tuent des coupes naturelles nous permettant d’accéder à la stratigraphie complète de ces
dépôts.
Cette formation a tout d’abord été étudiée à grande échelle à l’aide des données
OMEGA (Chap. 3.2). L’acquisition de nouvelles données à plus haute résolution par
CRISM a ensuite permis d’affiner ces premiers résultats et de proposer une stratigraphie
et une histoire géologique des dépôts trouvés dans Aram Chaos (Chap. 3.3).
3.2 Aram Chaos : Étude régionale basée sur les données OMEGA 93
3.2 Aram Chaos : Étude régionale basée sur les données
OMEGA
L’étude régionale d’Aram Chaos à partir des données OMEGA a fait l’objet d’une
publication dans « Journal of Geophysical Research » en 2008 (Massé et al., 2008). Ce
chapitre sera donc constitué de cet article, précédé d’un bref résumé en francais.
3.2.1 Résumé
Aram Chaos est un cratère de 280 km de diamètre centré à 2.5°N-338.5°E. Ce cratère
semble avoir été recouvert par deux séquences sédimentaires :
- La première correspond au matériel constituant le plateau Noachien. Celui-ci a été
intensément fracturé et dégradé dans la région d’Aram Chaos, formant ainsi des terrains
dits « chaotiques ».
- Les terrains chaotiques sont surmontés par une deuxième formation en forme de
dôme s’étendant sur un diamètre moyen de ∼125 km (Fig. 3.7). Ce dôme est constitué de
dépôts stratifiés et clairs qui présentent une épaisseur allant de 0 à 900 m, de la périphérie
vers le centre du dôme (Fig. 3.23). Ils montrent la plus forte signature d’oxydes de fer de
tous les dépôts équatoriaux (Fig. 3.10). Deux couloirs d’érosion éolienne recoupent cette
formation et permettent l’observation de l’ensemble de sa stratigraphie.
D’un point de vue morphologique, les dépôts stratifiés d’Aram Chaos ont été étudiés
à partir des informations topographiques fournies par l’instrument MOLA, ainsi que par
différentes images à plus ou moins haute résolution : THEMIS, MOC et HiRISE (Voir
Chap. 2).
D’un point de vue minéralogique, différents critères spectraux adaptés aux signa-
tures spectrales observées dans cette zone, ont été développés et appliqués aux données
OMEGA (section 3.2.3.1, Fig. 3.9). Les surfaces naturelles étant constituées d’un mélange
de minéraux, nous avons également utilisé un modèle de mélange linéraire développé par
Combe et al. (2008). Ce modèle permet de reproduire un spectre de surface naturelle à
l’aide d’un mélange linéaire de plusieurs spectres de minéraux purs acquis en laboratoire.
L’analyse spectrale et morphologique d’Aram Chaos a permis de distinguer 4 unités
spectrales nommées SU (« Spectral Unit »).
- SU1 : C’est sur cette unité que d’importantes signatures d’oxydes de fer ont été
détectées par l’instrument TES. Les données OMEGA confirment cette détection par la
présence d’une forte remontée entre 0.9 et 1.3 µm, caractéristique de minéraux tels que
l’hématite ou la goethite (Fig. 3.14). Cette signature est fortement corrélée à des bandes
d’absorption typiques de minéraux hydratés, attribués soit à de la ferrihydrite (oxyhy-
droxyde), soit à de la schwertmannite (sulfate de fer) par le modèle de mélange.
Ces caractéristiques spectrales sont toujours trouvées sur des strates situées à une alti-
tude intermédiaire du dôme, et visibles à l’intérieur des couloirs d’érosion éolienne (Fig.
3.22). La surface de ces couches montre donc des morphologies typiques d’érosion éo-
lienne comme les yardangs (Fig. 3.18). Les dépôts stratifiés constituant cette unité sont
recouverts par une couche de sédiments superficiels sombres pouvant former des dunes.
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FIGURE 3.7 – Image HRSC en fausses couleurs d’Aram Chaos. La cadre noir correspond
à la localisation de la Figure 3.25.
Ces sédiments superficiels sombres recouvrent des affleurements clairs, et beaucoup plus
cohésifs, qui peuvent être apercus ponctuellement entre les dunes.
- SU2 : Cette unité montre les mêmes signatures d’oxydes de fer que l’unité SU1,
quoique beaucoup moins fortes, mais avec une bande d’absorption supplémentaire à 2.1 µm.
Cette bande d’absorption est typique des sulfates monohydratés tels que la kiésérite (sul-
fate de magnésium) ou la szomolnokite (sulfate de fer) (Fig. 3.16).
La SU2 correspond à la partie inférieure du dôme, visible dans les couloirs d’érosion
éolienne (Fig. 3.22). Sa surface est également couverte de dunes sombres d’où provient
probablement la signature d’oxyde de fer. Celles-ci alternent cependant avec de larges
affleurements consolidés et clairs, auquels les signatures de sulfate monohydraté sont cor-
rélées (Fig. 3.19). Bien que montrant également des traces d’érosion éolienne, le matériel
constituant cette unité forme des surfaces plus lisses, et drapant les terrains chaotiques.
- SU3 : Cette unité présente, par endroits, des signatures similaires à celles observées
dans la SU2 mais toujours beaucoup plus faibles (Fig. 3.14). Une importante partie de
cette surface montre des spectres relativement plats, typiques de la poussière recouvrant
la majorité du sol martien.
La SU3 correspond à la surface du dôme (Fig. 3.22), qui semble entièrement sculptée
par des rides et sillons orientés NNO-SSE (Fig. 3.20). Les sillons creusés dans cet affleu-
rement sont remplis de poussières. Les couloirs d’érosion entaillant cette unité révèlent
cependant que celle-ci est constituée d’un affleurement clair semblable à celui observé
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dans la SU2. Si le matériel constituant la partie supérieure du dôme semble similaire aux
deux autres unités, la poussière recouvrant sa surface érodée ne permet pas d’en obtenir
la minéralogie précise. La résolution de l’instrument OMEGA ne permet pas non plus de
résoudre la composition des falaises bordant les couloirs d’érosion éolienne.
- SU4 : Cette unité correspond aux terrains chaotiques. Ceux-ci sont bien sous-jacents
au dôme et apparaissent à travers des « fenêtres » dans les couloirs d’érosion, lorsque les
dépôts constituant le dôme sont complètement érodés (Fig. 3.21). Cette unité montre des
spectres quasiment plats, typiques de la poussière martienne (Fig. 3.14).
Les dépôts stratifiés d’Aram Chaos sont donc constitués d’un matériel clair riche en
sulfate monohydraté et en oxydes de fer. Les signatures de sulfates sont toujours corré-
lées aux affleurements clairs, tandis que les signatures d’oxydes de fer les plus fortes se
trouvent sur des dépôts superficiels sombres. Il semble donc que ces dépôts superficiels
soient des résidus d’érosion du matériel clair observé dans la SU2. Cette hypothèse est
renforcée par l’observation de cônes de débris sombres, ayant pour source les falaises
claires dégagées par l’érosion éolienne, et alimentant les dunes observées sur la SU1 (Fig.
3.17). Ces dépôts paraissent donc très similaires à ceux de Meridiani, constitués d’affleu-
rements clairs, riches en sulfate, et comportant des sphérules d’hématite. L’érosion de ces
affleurements induit l’accumulation de ces sphérules en surface (Fig. 3.24).
D’un point de vue géochimique, des mesures en laboratoire montrent qu’un mélange
d’hématite, de goethite et de ferrihydrite serait plausible et stable en surface (Chevrier
et Mathé, 2007). La kiésérite est également thermodynamiquement stable à la surface de
Mars (Freeman et al., 2007).
Tous ces différents résultats ont permis de proposer une histoire géologique pour la
formation des dépôts stratifiés d’Aram Chaos :
1. Le cratère est recouvert par une première formation géologique constituant les hauts
plateaux noachiens.
2. Cette première formation est fracturée et dégradée, développant ainsi les terrains
chaotiques. La surface de ces terrains semble recouverte de poussière et ne montre pas de
signature spectrale évidente.
3. Une deuxième formation, stratifiée, présentant actuellement la forme d’un dôme,
se met en place en discordance sur les terrains chaotiques. Cette formation est constituée
d’un matériel clair, cohésif et granulaire contenant à la fois des sulfates et des oxydes de
fer. La surface du dôme est mobilisée par des vents de direction ONO-ESE, pendant ou à
la suite du dépôt, formant des structures d’érosion de type « sastrugi ». Cette surface sera
ensuite recouverte de poussière.
4. Après sa mise en place, le dôme est entaillé en deux couloirs d’érosion éolienne
par des vents provenant du NO. Dans ces couloirs, l’érosion des dépôts stratifiés clairs
entraîne l’accumulation locale de grains résiduels sombres et enrichis en oxydes de fer.
Cette étude globale semble donc montrer une formation tout à fait similaire à celle
observée par Opportunity sur Meridiani Planum.
Cette étude est détaillée dans la publication ci-après.
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MINERALOGICAL COMPOSITION, STRUCTURE, MORPHOLOGY AND
GEOLOGICAL HISTORY OF ARAM CHAOS CRATER FILL ON MARS
DERIVED FROM OMEGA MARS EXPRESS DATA
M. Massé, S. Le Mouélic, O. Bourgeois, J.-Ph. Combe, L. Le Deit, C. Sotin, J.-P.
Bibring, B. Gondet, Y. Langevin
Introduction : The TES thermal infrared spectrometer onboard Mars Global Sur-
veyor provided the first clues about the mineralogical composition of the surface of Mars
(Christensen et al., 2001b). This instrument, working with a best spatial resolution of
3x3 km/pixel, revealed that very localized sites (Meridiani Planum, Aram Chaos, and a
few small spots in Valles Marineris) display emissivity spectra consistent with the pre-
sence of ferric oxide deposits. The OMEGA visible and infrared imaging spectrometer
onboard Mars Express, inserted into the Martian orbit in December 2003, has since then
provided new constraints on the composition of the Martian surface. The spatial resolu-
tion of OMEGA ranges from 0.3 to 4 km/pixel, with a reflectance spectrum from 0.38
to 5.2 µm acquired for each pixel. The global analysis of this new data set also showed
several spectral signatures of ferric oxides in Meridiani Planum, Aram Chaos, and Valles
Marineris (Bargery et Wilson, 2006; Bibring et al., 2007; Le Deit et al., 2008). Global
studies at medium spatial resolution also indicate the presence of sulfates in some of these
areas, in association with ferric oxides (Gendrin et al., 2005; Bibring et al., 2007; Sefton-
Nash et Catling, 2008).
The detection of ferric oxides and sulfates on Mars is of importance because their
formation on Earth occurs under specific physical and chemical conditions, generally in-
volving water (Chevrier et Mathé, 2007). Consequently, understanding the nature, com-
position, formation processes and environmental settings of the geological formations
containing these minerals on Mars is fundamental to constrain the geological history and
the climatic evolution of the planet.
The aim of this study is to describe in detail the mineralogical composition, the struc-
ture and the morphology of the Aram Chaos site, using high-resolution data, in order to
constrain the geological processes and the history of its formation. In a first section, we
briefly describe the geological setting of Aram Chaos and review previous studies of this
crater. In a second section, we present the OMEGA data processing methods that were
implemented. In a third section, the results of the mineralogical detection are presented
and compared to the morphology deduced from high spatial resolution imagery. This work
constrains an interpretation and a discussion of the geological history of Aram Chaos that
concludes the article.
3.2.2 Geological setting
Aram Chaos is a Martian crater 280 km in diameter centered at 2.5°N and 338.5°E
(Fig. 3.8). It is connected to the Ares Vallis outflow channel by a 15 km wide and 2.5 km
deep gorge (Schultz et al., 1982; Kraal et al., 2006), which cuts across the eastern wall
of the crater (Fig. 3.8). Global observations have revealed that this crater is filled by two
successive geological sequences (Glotch et Christensen, 2005; Oosthoek et al., 2007; Noe
Dobrea et al., 2008) : the older one corresponds to chaotic terrains, well-known here and
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FIGURE 3.8 – Morphological map of Aram Chaos (superimposition of a MOLA DEM on
a mosaic of visible THEMIS images). Locations of Figures 3.12, 3.13, 3.17, 3.18, 3.19,
3.20 and 3.21 are indicated by grey boxes. The inset indicates the location of Aram Chaos
and of Figure 3.10 on a MOLA topographic map of Mars.
elsewhere on the Martian surface (Sharp, 1973b; Schultz et al., 1982), with various poly-
gonal fractures and mesas, whereas the younger one corresponds to a layered formation,
which is presently dome-shaped and is located in the eastern central part of Aram Chaos
(Fig. 3.8). Previous mineralogical studies based on TES data, concluded that spectral si-
gnatures of ferric oxides, attributed to crystalline gray hematite, are present on a single
intermediate layer within this younger sequence (Christensen et al., 2001b; Catling et
Moore, 2003; Ormö et al., 2004; Tanaka et Skinner, 2004; Glotch et Christensen, 2005;
Oosthoek et al., 2007). OMEGA data at medium spatial resolution revealed that some
monohydrated sulfates, possibly kieserite, are also present at lower topographic levels wi-
thin the dome-shaped formation, close to the ferric oxides unit (Gendrin et al., 2005). It
was therefore suggested that this dome-shaped formation is composed of various layers
with different mineralogical compositions (Catling et Moore, 2003; Glotch et Christen-
sen, 2005). In order to constrain more comprehensively and more precisely the geological
processes and the history of this region, we use new high-resolution datasets to analyze
the mineralogical composition, the structure and the morphology of Aram Chaos.
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3.2.3 Data and Methods
3.2.3.1 Mineralogical composition
FIGURE 3.9 – Spectral criteria used in this study. a) Absorption band depth. W : width of
absorption band ; W1 : width between left shoulder and center of band ; W2 : width bet-
ween right shoulder and center of band ; R : reflectance at center of band ; R1 : reflectance
on right shoulder ; R2 : reflectance on left shoulder. To improve the signal/noise ratio, R,
R1 and R2 are computed as the averages of 1 to 4 adjacent OMEGA channels. b) Spectral
ratio. R1 : reflectance at wavelength λ1 ; R2 : reflectance at wavelength λ2.
Data reduction : We investigated in detail the mineralogical composition of Aram
Chaos using data acquired by the OMEGA imaging spectrometer (Bibring et al., 2004).
This instrument onboard Mars Express has completed a near global coverage of Mars
since December 2003. It acquires hyperspectral images at a spatial resolution ranging
from 300 m to 4 km per pixel. A spectrum is acquired in 352 spectral channels from 0.38
to 5.2 µm for each pixel of an image, thus producing data cubes. OMEGA is compo-
sed of three detectors : VNIR (Visible Near Infrared) between 0.38 and 1.05 µm, SWIR
(Short Wavelength Infrared) between 0.93 and 2.73 µm, and LWIR (Long Wavelength
Infrared) between 2.55 and 5.2 µm. Diagnostic spectral features in the visible and near
infrared domains provide information on the mineralogical composition of the surface
and on the atmosphere of the planet. We restricted our analysis to the spectral domain
comprised between 0.4 and 2.6 µm. In this wavelength range, the solar reflected light do-
minates the spectrum, and the thermal emission is negligible (Gendrin et al., 2005). We
made a systematic study of all the data cubes covering Aram Chaos from the first orbit up
to orbit 4200. Eight data cubes were acquired under poor atmospheric conditions (water
ice clouds, atmospheric dust), and were therefore not included in the final mosaic. We
used the following nine data cubes : scenes 0401_3, 0353_2, and 0434_3, which provide
a nearly complete coverage of the crater at 1.5-6 km/pixel, and scenes 1326_1, 1337_1,
1337_2, 2240_3, 2262_3 and 2284_3 which have a spatial resolution of 0.6-1 km/pixel.
OMEGA spectra are acquired remotely through the atmosphere. In order to extract the
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spectral contribution of the surface only, the atmospheric spectral contribution is removed
by using an empirical atmospheric transmission law derived from the ratio between two
spectra acquired at the summit and the base of the Olympus Mons edifice, and scaled to
the depth of the CO2 band (Langevin et al., 2005b).
Extraction of mineralogical information : The first data analysis method we use is
based on five spectral criteria. These are either band depths or spectral ratios (Fig. 3.9).
They are computed for each pixel of an OMEGA cube, and maps of each spectral criterion
are then produced (Figure 3.12, which will be discussed later). This method allows us to
identify specific mineralogical compositions and provides the spatial distribution of the
corresponding minerals.
Absorption bands centered at 1.46 and 1.9 µm are characteristic of hydrated minerals
such as hydrated oxides, polyhydrated sulfates and clays. We use two spectral criteria,
d1.46 and d1.93, defined as follows, to measure the depth of these bands : (R(x) is the value
of reflectance corresponding to the wavelength at x µm).
d1.46 = 1− R(1.46)
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To characterize the typical increase of reflectance between 0.92 µm and 1.3 µm, which





An absorption band centered at 2.1 µm is characteristic of monohydrated sulfates
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A decrease of reflectance between 2.2 and 2.4 µm is characteristic of some ferric
oxides or polyhydrated and monohydrated sulfates. We use the following r2 criterion to





Natural geological surfaces are generally composed of mixtures of minerals. There-
fore a spectrum of a planetary surface, acquired remotely by an orbiter, is a complex
combination of the spectra of all mineralogical components present in the field of view
of each pixel. To estimate the mineralogical composition of the surface, the various spec-
tral signatures corresponding to the different minerals must be extracted from the overall
spectrum measured in that pixel. To perform this extraction, we use a second method
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called Multiple-Endmember Linear Spectral Unmixing Model (MELSUM) and descri-
bed in Combe et al. (2008). In this model, we automatically find for each pixel the best
linear combination of a suite of laboratory spectra of pure minerals which reproduces
the OMEGA data, using a least squares adjustment. This physically corresponds to areal
mixtures, where the various mineralogical components of a given pixel are arranged in
spatially distinct patterns. We use as input a library containing spectra representative of
the main families of rock-forming minerals described in Crowley et al. (2003); Combe
et al. (2008); Le Deit et al. (2008). The MELSUM includes several improvements com-
pared to other linear unmixing algorithms available in the literature (Adams et al., 1986,
1993; Boardman, 1989; Ramsey et Christensen, 1998; Roberts et al., 1998). In particular,
we add three synthetic components (a flat spectrum and two pure positive and negative
slopes) in the input mineral library in order to take into account the shading, grain size
and aerosol scattering effects. We also constrain the model by exploring the full space of
combinations of 3 mineralogical components, and keeping the solution providing the best
root mean square (RMS) fit (Combe et al., 2008).
The algorithm multiplies each spectrum of the library by a mixing coefficient. This co-
efficient is sensitive to the spectral expression of the given component in the total observed
spectrum. It is therefore not an absolute mineral proportion in the rock. The detection li-
mits still have to be determined ; low mixing coefficients should therefore be taken with
care. Maps of the mixing coefficients computed by the MELSUM are produced for each
mineral of the library. The most interesting components are reproduced in Figure 3.13,
which will be discussed later. We systematically crosscheck the results of both the linear
unmixing and the spectral criteria methods in order to gain confidence in the mineral de-
tections. In addition, a visual inspection of the spectra is carried out in order to confirm
the interpretations.
3.2.3.2 Morphology and structure
We investigate the morphology and the structure of Aram Chaos with complementary
datasets which provide different kinds of information.
Topographic information is provided by the Mars Orbiter Laser Altimeter (MOLA)
global digital terrain model (Fig. 3.8), with a relative vertical accuracy of 1 m and an
average spatial resolution of 300 m/pixel (Smith et al., 2001a). Geomorphological and
structural information is provided by (1) daytime visible images of the Thermal Emission
Imaging System (THEMIS) with a resolution of 18 m/pixel (Christensen et al., 2004a),
(2) images of the Mars Observer Camera (MOC) with a resolution up to 1.4 m/pixel
(Malin et al., 1992) and (3) images of the High Resolution Imaging Science Experiment
(HiRISE) with a resolution up to 30 cm/pixel for a field of view of 40000 to 20000 pixels
(McEwen et al., 2007).
Textural and compositional information on surface materials is provided by (1) night-
time infrared THEMIS images with a resolution of 100 m/pixel (Christensen et al., 2004a;
Fergason et al., 2006) and (2) Thermal Emission Spectrometer (TES) images with a best
resolution of 3x3 km/pixel (Mellon et al., 2000; Putzig et Mellon, 2007a). These data pro-
vide temperature estimates of the Martian surface, which are used to derive thermal inertia
values (i.e. the resistance to change in temperature of the upper few centimeters of the sur-
face (Fergason et al., 2006)). Night-time temperature and thermal inertia increases with
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increasing induration and/or granulometry of the surface materials (Mellon et al., 2000).
Hence these images are helpful to identify and separate different geological formations
on the basis of their texture and composition.
All these images were integrated with the mineralogical maps in a geographic infor-
mation system using the Mars 2000 geographic coordinate system available in ArcGIS.
From this combination of topographic, structural, geomorphological, textural and minera-
logical data, we drew an interpretative geological map of Aram Chaos. The tridimensio-
nal consistency of our interpretation was checked by drawing a series of topographically
constrained geological cross-sections.
3.2.4 Results
3.2.4.1 Global map of ferric oxides
We performed a systematic survey of ferric oxide signatures on Mars by applying
the spectral linear unmixing model described previously to a global set of OMEGA data.
Figure 3.10 shows a subset of the ferric oxide component derived from this analysis (Le
Mouélic et al., 2006a). Signatures of ferric oxides appear in Meridiani Planum, Valles
Marineris and Aram Chaos. The strongest signatures are located in Aram Chaos, with
a mixing coefficient four times as high as the one observed on the mean bright dust in
the northern plains. This is in good agreement with the study of Bibring et al. (2007).
Figure 3.11 shows a series of representative spectra extracted from the mosaic displayed
in Figure 3.10. The spectrum of Aram Chaos displays the strongest increase of reflectance
between 0.9 and 1.3 µm, which is very characteristic of ferric oxides. It shows that Aram
Chaos is a key site to understand the formation of these minerals on Mars.
FIGURE 3.10 – Map of the ferric oxide mixing coefficient derived from the MELSUM
(described in part 3.2.3.1). This mixing coefficient corresponds to the spectral contribution
of ferric oxides to the overall OMEGA spectrum and is shown by colors varying from blue
to red. The location of this map is indicated by a grey box on Figure 3.8.
3.2.4.2 Mineralogical conposition
Figures 3.12 and 3.13 show the values of the spectral criteria and of the relevant linear
unmixing coefficients derived from the analysis described in part 3.2.3.1. Using these sets
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FIGURE 3.11 – Comparison between representative OMEGA spectra in Aram Chaos,
Candor Chasma and Meridiani Planum (Opportunity landing site). The increase of reflec-
tance between 0.9 and 1.3 µm, which is typical of ferric oxides, is particularly strong in
Aram Chaos.
of results, we identified four spectral units (SU), which display distinct spectral charac-
teristics. The spectra of these four units are given in Figure 3.14. The first three units are
located on the dome-shaped layered formation. The fourth one is located on the chaotic
terrains.
Spectral Unit 1 (SU1) : Spectral unit 1 displays a deep absorption band centered at
0.9 µm, a significant increase of reflectance between 0.9 and 1.3 µm, a shallow broad
absorption band centered at 1.46 µm, a deep broad absorption band centered at 1.93 µm
and a decrease of reflectance between 2.2 and 2.4 µm (Fig. 3.14.a).
The increase of reflectance between 0.9 and 1.3 µm can be attributed to three groups of
minerals : olivines, pyroxenes and ferric oxides. However, pyroxenes display additional
absorption bands centered at 1.88 µm for orthopyroxenes, and at 2.15 µm for clinopy-
roxenes. These bands are not observed on the spectra of SU1. The increase of reflectance
for olivine is generally distributed across a wider range of wavelengths and is centered at
1.05 µm. Therefore, only ferric oxides are consistent with the observed spectra. Amongst
the whole family of ferric oxides, only hematite and goethite display a sufficient increase
of reflectance to fit the spectra of SU1, as shown in Figure 3.15. The linear unmixing mo-
del favors the goethite endmember, as shown in Figure 3.15.a. Its distribution (Fig. 3.13.a)
is spatially fully consistent with the spatial distribution of terrains displaying an increase
of reflectance between 0.9 and 1.3 µm (spectral parameter r1, Fig. 3.12.a). This is not
the case for the hematite endmember (Fig. 3.13.d). However, hematite cannot be firmly
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FIGURE 3.12 – Maps of spectral criteria superimposed on a mosaic of visible THEMIS
images (location indicated by a grey box in Figure 3.8) : a) r1, b) d1.93, c) d1.46, d) r2, e)
d2.1.
excluded because spectra of hematite and goethite do not differ markedly : both minerals
display a deep absorption band centered at 0.9 µm, a significant increase of reflectance
between 0.9 and 1.3 µm, and a decrease of reflectance between 2.2 and 2.4 µm. Hematite
generally displays a narrower absorption band centered at a slightly shorter wavelength
(0.87 µm) than goethite (0.92 µm), but coarse-grained hematite has a broader absorption
band, approaching the position and width of fine-grained goethite (Rencz, 1999). It should
be noted that in the mid infrared, using TES spectra acquired on Aram Chaos, Sinus Me-
ridiani and Candor Chasma, Christensen et al. (2001b) conclude that hematite provides
the best match for two absorption bands at 300 and 450 cm-1.
Absorption bands centered at 1.46 µm and 1.93 µm are typical of hydrated mine-
rals. The shape of these bands can correspond to several minerals, with a ferric sulfate
(schwertmannite) and an oxy-hydroxide (ferrihydrite) being very good candidates (Fig.
3.15). The spatial distribution of terrains displaying these bands (spectral criteria d1.46
and d1.93, Fig. 3.12.b and 3.12.c) is similar to the spatial distribution of terrains displaying
an increase of reflectance between 0.9 and 1.3 µm (spectral criteria r1, Fig. 3.12.a). This
indicates either that a hydrated mineral is systematically associated with ferric oxides
in SU1, or that SU1 is composed of hydrated ferric oxides. Laboratory spectra analy-
sis reveals that these two absorption bands have similar positions but different shapes for
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FIGURE 3.13 – Maps of the linear unmixing endmember coefficients derived from the
MELSUM (Combe et al., 2008), superimposed on a mosaic of visible THEMIS images
(location indicated by a grey box in Figure 3.8). a) goethite, b) ferrihydrite, c) kieserite,
d) hematite, e) schwertmannite, f) szomolnokite.
different hydrated minerals. On the basis of this difference in shape, the spectral linear un-
mixing model selects hydrated ferric oxides to reproduce the observed absorption bands
and rejects other families of hydrated minerals. Indeed, the maps of mixing coefficients
obtained by our linear unmixing algorithm favor a mixture of goethite and ferrihydrite
(Fig. 3.13.a and 3.13.b). It is interesting to note that this mixture, identified from spectral
criteria only, is a geologically plausible association (Chevrier et Mathé, 2007).
The decrease of reflectance between 2.2 and 2.4 µm is most likely due to the OH vi-
brational feature and is consistent with the presence of goethite, ferrihydrite and schwert-
mannite (Figure 8). Again, the spatial location of terrains displaying this spectral feature
(spectral criterion r2, Fig. 3.12.d), is similar to the spatial location of terrains displaying
an increase of reflectance between 0.9 and 1.3 µm (spectral criterion r1, Fig. 3.12.a) and
absorption bands at 1.46 µm and 1.92 µm (spectral criteria d1.46 and d1.93, Fig. 3.12.b
and 3.12.c).
In conclusion, SU1 displays spectral features that are consistent with a mixture of he-
matite and/or goethite and ferrihydrite and/or schwertmannite. The maps of spectral crite-
ria diagnostic of this unit are consistent with each other and are spatially coherent : terrains
displaying these spectral characteristics are arranged in patches that are consistent with
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FIGURE 3.14 – Spectral variability of Aram Chaos. a), b), c) and d) representative spectra
of each spectral unit. e) d1.93 spectral criterion computed from scene 2262_3, superimpo-
sed on a black and white mosaic of visible THEMIS images (location indicated by a grey
box on Figure 3.8).
morphological boundaries (Fig. 3.12.a-d). The spatial location of this unit is consistent
also with the distribution of ferric oxides determined from TES data (Christensen et al.,
2001b; Glotch et Christensen, 2005).
Spectral Unit 2 (SU2) : Spectral unit 2 displays similar spectral characteristics as
SU1, but with an additional band centered at 2.1 µm (Fig. 3.14.b). This absorption band
is typical of monohydrated sulfates (Gendrin et al., 2005). Laboratory spectra of mono-
hydrated sulfates, which are reproduced in Figure 3.16, show that szomolnokite (a Fe-
sulfate) and kieserite (a Mg- sulfate) are good candidates.
The distribution of terrains displaying this additional band (spectral criterion d2.1,
Fig. 3.12.e) is spatially coherent : these terrains form patches with geologically plausible
contours. They are located close to SU1. The mixing coefficients obtained with the li-
near spectral unmixing algorithm show a coherent map for the kieserite endmember (Fig.
3.13.c), and to a lesser extent for szomolnokite (Fig. 3.13.f). The map of mixing coeffi-
cients obtained for kieserite is consistent with the map of the spectral criterion d2.1 (Fig.
3.12.e). The spectral linear unmixing model favors a mixing with a small component of
goethite or hematite to explain the increase of reflectance between 0.9 and 1.3 µm for
SU2, as for SU1.
The spectra of SU2 display absorption bands at 1.92 and 2.4 µm, as those of SU1.
However the 1.46 µm absorption band of SU1 is shifted to 1.54 µm on SU2 (Fig. 3.14,
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FIGURE 3.15 – Comparison between an OMEGA spectrum representative of SU1 and la-
boratory spectra of various ferric oxides (Crowley et al., 2003; Combe et al., 2008; Le Deit
et al., 2008) : ferrihydrite (Fe3+2O30.5(H2O)), lepidocrocite (Fe3+O(OH)), schwert-
mannite (Fe3+16 O16(OH)12(SO4)2), akaganeite (Fe
3+
7.6Ni0.4O6.4(OH)9.7Cl1.3), goethite
(Fe3+O(OH)) and hematite (Fe3+2 O3).
SU2). The presence in SU2 of kieserite (which has an absorption band at 1.62 µm, Fig.
3.16) in addition to ferrihydrite (which has an absorption band at 1.46 µm, Fig. 3.15)
possibly explains the shift of this band to an intermediate position at 1.54 µm. The spectral
linear unmixing model confirms this hypothesis : it reproduces the spectra of SU2 by a
mixture of ferric oxides (ferrihydrite and goethite or hematite) and monohydrated sulfates
(kieserite). The 2.4 µm absorption band is consistent with hematite, goethite and kieserite
(Fig. 3.15 and 3.16).
In conclusion, SU2 forms a spatially coherent unit. Its spectral characteristics are
consistent with a mixture of ferric oxides and sulfates (probably kieserite or szomolno-
kite).
Spectral Unit 3 (SU3) : Spectral unit 3 displays the same absorption bands as SU2.
However, these bands are always shallower than on SU2 (Fig. 3.14.d), and their depths
vary from one pixel to another. This spectral feature is typical of the presence of dust on
the surface : the size of dust grains is so fine that the signal received by the instrument
is dominated by surface diffusion, which produces shallower absorption bands (Combe
et al., 2008). The variation of the absorption band depth from one pixel to another may be
attributed to lateral variations in the dust coverage. Therefore, we interpret SU3 as regions
where a unit similar to SU2 is partially covered by dust.
Spectral Unit 4 (SU4) : Spectra of unit 4 are nearly flat and display a negative slope
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FIGURE 3.16 – Comparison between an OMEGA spectrum representative of SU2
and laboratory spectra of various sulfates presentative of SU1 and laboratory spec-
tra of various ferric oxides (Crowley et al., 2003; Combe et al., 2008; Le Deit




(Fe2+Fe3+4 (SO4)6(OH)220(H2O)) and szomolnokite (Fe
2+(SO4)(H2O)).
starting at 1.3 µm (Fig. 3.14.c). These spectra are characteristic on Mars of completely
dusty areas (Le Mouélic et al., 2006b).
3.2.4.3 Location, morphology and texture of spectral units
From the spectral analysis described above, we identified four units, with different
mineralogical compositions : SU1 is dominated by ferric oxides, SU2 is consistent with
a mixture of ferric oxides and sulfates, SU3 corresponds to areas where SU2 is partially
covered by dust and SU4 is typical of Martian dusty areas. Now we describe the ground
morphology of these four spectral units, using high spatial resolution images (Fig. 3.17 to
3.21).
Spectral Unit 1 : Areas spatially correlated to SU1 are located on the dome-shaped
formation only. On low- to medium-resolution images, SU1 apparently corresponds to
tabular layers composed of a dark material (Glotch et Christensen, 2005). However, Hi-
RISE and MOC images reveal that this unit rather corresponds to an extensive cover of
dark sand sheets and dunes (Fig. 3.17 and 3.18) (Catling et Moore, 2003). These dunes
rest on a layered, cohesive, bright material that is hardly visible between the dunes, in
the form of outcrops too small to be resolved with OMEGA. Infrared THEMIS images
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FIGURE 3.17 – Vertical view of a cliff bordering an eolian erosion corridor, illustrating
the distribution of SU1, SU2 and SU3 with respect to the dome-shaped layered formation
(HiRISE image 003406_1830, location indicated by a grey box on Figure 3.8).
indicate that SU1 is cool at night (darkest surfaces in Aram Chaos, Fig. 3.22.c), indica-
ting a relatively low thermal inertia. This is confirmed by the TES thermal inertia value
of about 250 J.m-2.K-1.s-1/2 measured on this unit (Putzig et Mellon, 2007a). This value is
consistent with unconsolidated sand dunes with a particle size around 400-460 µm (Pres-
ley et Christensen, 1997). In conclusion, SU1 corresponds to extensive superficial sand
sheets and dunes enriched in ferric oxides, which cover some parts of the dome-shaped
formation.
Spectral Unit 2 : Areas spatially correlated to SU2 are located within the dome-
shaped formation. They are composed of dark, discrete, scattered dunes similar to those of
SU1, alternating with wide outcrops of a bright, layered material (Fig. 3.17 and 3.19.a). By
comparison with SU1, the spectral signatures of ferric oxides in this unit may be attributed
to the dunes. The bright outcrops are similar to those observed between the dunes of SU1
but, in this case, these outcrops are large enough to be resolved by OMEGA. The 2.1 µm
absorption band, which is typical of monohydrated sulfates, is particularly deep on these
outcrops (Fig. 3.19.b). Night-time infrared THEMIS images indicate a warmer surface
for these outcrops (brighter areas, indicating a higher thermal inertia) than the dark dunes
of SU1 (Fig. 3.22.c). The TES-derived thermal inertia value is around 350 J.m-2.K-1.s-1/2
for this unit (Putzig et Mellon, 2007a). Therefore, this material is probably composed of
coarser particles or is more consolidated than SU1.
The bright material of SU2 is sculpted in linear ridges striking NW-SE (Fig. 3.17
and 3.18). These ridges are similar in shape to terrestrial eolian erosion landforms named
yardangs (Breed et al., 1997; Gutierrez, 2005). They are wider and steeper at their north-
western tips (Fig. 3.17 and 3.18). This asymmetry suggests that the ridges were formed
by eolian erosion of the bright formation by winds blowing from the NW to the SE.
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FIGURE 3.18 – Typical landscape corresponding to SU1. Dark sand sheets and dunes
cover almost completely a layered bright material visible in a few scattered outcrops.
Winds blowing from the NW have sculpted yardangs in this bright material (HiRISE
image 003406_1830, location indicated by a grey box in Figure 3.8).
In conclusion, SU2 corresponds to areas where dark dunes enriched in ferric oxides
partially cover a bright, layered material, forming the bulk of the dome-shaped formation
and containing monohydrated sulfates.
Spectral Unit 3 : SU3 corresponds to the surface of the dome-shaped formation. This
surface appears smooth on low- to medium-resolution images and on MOLA topographic
data. However, at a higher spatial resolution, HiRISE and MOC images reveal that it is
composed of convolute ridges and furrows, a few hundred meters in length and striking
NNW-SSE. Dust fills the furrows, while a bright material crops out on the ridges (Fig.
3.17 and 3.20). Erosion cliffs, which cut across the dome-shaped formation, reveal that
the bright material constituting the ridges is the same as the one seen between the dunes of
SU1 and SU2 (Fig. 3.17). This unit corresponds also to the warmest surface in this region,
indicating a relatively high thermal inertia, on night-time infrared THEMIS images (Fig.
3.22.c). The TES-derived thermal inertia varies between 350 and 500 J.m-2.K-1.s-1/2 (Put-
zig et Mellon, 2007a). In conclusion, SU3 corresponds to the sulfate-rich, bright material
of SU2 more or less covered by fine-grained particulate deposits.
Spectral Unit 4 : SU4 is systematically located on chaotic terrains, which are com-
posed of mesas that have been eroded to different degrees and separated from each other
by polygonal fractures of various sizes (Fig. 3.21.a) (Glotch et Christensen, 2005). SU4
is present at the top of the mesas, on their slopes and at the bottom of the fractures. This
means that the whole area occupied by chaotic terrains is uniformly covered by dust.
Hence the mineralogical composition of these terrains cannot be derived from orbital
imagery and remains unclear. Night-time infrared THEMIS images reveal a relatively low
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FIGURE 3.19 – a) Typical landscape corresponding to SU2 (MOC image M08-06231) :
alternation of dark sand sheets, dark discrete dunes and intervening outcrops of a bright
material. b) Value of the 2.1 µm spectral criterion superimposed on the same MOC image.
thermal inertia, with a TES thermal inertial varying between 230 and 350 J.m-2.K-1.s-1/2
(Putzig et Mellon, 2007a), on the major part of SU4. This low thermal inertia is probably
due to the dust coverage.
3.2.5 Interpretation
Figures 3.22 and 3.23 show an interpretative geological map and a series of cross-
sections of Aram Chaos derived from the spectral, geomorphological, structural and tex-
tural characteristics of the four spectral units identified previously. The map and the cross-
sections illustrate the following features.
SU4, corresponding to the chaotic terrains, crops out mostly around the dome-shaped
formation, which is composed of SU1, SU2 and SU3. Some fractures of the chaotic ter-
rains are filled by materials belonging to SU1, SU2 and SU3 (Fig. 3.21.b). Chaotic terrains
are also visible in windows open through the dome-shaped formation (Fig. 3.21). This
indicates that the chaotic terrains (SU4) rest stratigraphically below the dome-shaped for-
mation. Therefore, their emplacement and fracturing occurred before the emplacement of
the dome-shaped formation.
The dome-shaped formation is approximately circular, with a mean diameter of 125
km (Fig. 3.22.a). Its thickness varies smoothly from 0 m at the rim to 900 m in its thickest
part. The bulk of this formation is composed of the bright material of SU2, and might the-
refore correspond to sulfates. Wide erosion corridors striking NW-SE (Catling et Moore,
2003) have grooved this formation down to various depths (Fig. 3.8, 3.17 and 3.23). Yar-
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FIGURE 3.20 – Typical landscape corresponding to SU3 (HiRISE image 003406_1830,
location indicated by a grey box in Figure 1). A bright material sculpted in ridges and
furrows striking WNW-ESE is more or less covered by dark dust. The dotted line indicates
the direction of the ridges and furrows.
FIGURE 3.21 – a) Typical landscape corresponding to SU4 : view of the chaotic terrains
structure with a visible THEMIS mosaic (location indicated by a grey box in Figure 3.8).
b) close-up view of the contact between these terrains and the dome-shaped layered for-
mation.
dangs striking NW-SE are visible on their floors (Fig. 3.17 and 3.18), which suggests that
the corridors were formed by erosion of the dome-shaped formation by winds blowing
from the NW to the SE. The borders of these corridors are steep linear cliffs, which pro-
vide vertical sections across the dome-shaped formation (Fig. 3.17). The bright, layered,
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FIGURE 3.22 – a) Map of the four spectral units identified in Aram Chaos. b) Topographic
map extracted from MOLA DEM (interval of elevation contours : 100m). c) Superimpo-
sition of a mosaic of night time infrared THEMIS images (darker tones represent cooler
surfaces and brighter tones represent warmer surfaces) on a low resolution visible THE-
MIS image. Spectral units are contoured in black in b) and c). Straight lines in a), b) and
c) indicate locations of cross-sections represented in Figure 3.23.
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FIGURE 3.23 – Orthogonal cross-sections across Aram Chaos (location on Figure 3.20),
vertical exaggeration : x12.5.
sulfate-rich material of SU2 crops out on the steepest parts of the cliffs. However, due to
the relatively low spatial resolution of OMEGA, it is difficult to analyze the exact compo-
sition of this material. Therefore, even if the bulk of the dome-shaped layered formation
is constituted of this same material, small variations of composition may exist between
the different layers.
The surface of the dome-shaped formation is visible above the cliffs (Fig. 3.17). It
is composed of the same bright material as SU2, partially covered by dust (SU3), and
extensively sculpted into convolute hectometer-scale ridges and furrows striking WNW-
ESE. The shape of these ridges and furrows differs from that of dunes, which develop
by eolian mobilization of granular, non-cohesive materials like sand (Lancaster, 1995). It
differs also from that of yardangs, which develop by eolian erosion of more consolidated
materials (Breed et al., 1997; Gutierrez, 2005). On the other hand, the ridges and furrows
of SU3 are similar in morphology to sastrugi, which develop by syn- or post-depositional
eolian mobilization of snow on terrestrial snowdrifts. On Earth, sastrugi have been des-
cribed only in granular, cohesive but easily erodible materials like snow or mixtures of
sand and evaporites (Yasso, 1966; Leonard et Tremblay, 2006). Hence the presence of
these landforms at the surface of the dome-shaped formation suggests that (1) its consti-
tuent bright material has been mobilized by WNW-ESE blowing winds during or after its
emplacement and (2) that this material is granular and cohesive but easily erodible. The
cliffs striking NW-SE cross-cut the sastrugi-like landforms ; this indicates that winds blo-
wing toward the SSE or the NNW mobilized the bright material and formed sastrugi-like
landforms on the whole surface of the dome-shaped formation during or after its empla-
cement. Winds blowing from the NW (as indicated by the asymmetric shape of yardangs
sculpted in the bright material, Fig. 3.17) carved erosional corridors and cliffs within this
formation later.
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In the deepest parts of the eolian corridors, the bright material has been completely
removed by erosion and the polygonal terrains have been exhumed (Fig. 3.21.a and 3.23).
In shallower parts of the corridors, where eolian erosion was less intense, the deepest
levels of the bright formation have been preserved, but they are extensively covered by
dark sand sheets and dunes enriched in ferric oxides (SU1).
SU1 is systematically located in such erosional corridors grooved through the bright
material. It never occurs on the chaotic terrains or at the top of the dome-shaped forma-
tion. This coverage suggests that the dark sand sheets of SU1 are erosional remnants of
the bright material of SU2. This interpretation is confirmed by observations on the cliffs
bordering the eolian corridors (Fig. 3.17). These cliffs are partially covered by dark de-
bris fans, which originate from the interior of the bright formation (SU2) and feed the
dark sand sheets (SU1). This suggests that small quantities of ferric oxides are mixed or
interstratified with sulfate-rich materials within the bright formation and that they have
concentrated in the form of residual debris fans and sand sheets after eolian removal of
their sulfate-rich matrix. A similar process has been suggested to explain the association
of ferric oxides with sulfate-rich materials in other regions of Mars (Bell et al., 2004b;
Soderblom et al., 2004; Catling et al., 2006; Morris et al., 2006; Farrand et al., 2007; Noe
Dobrea et al., 2008; Le Deit et al., 2008).
In conclusion, the bulk of the dome-shaped formation is composed of a layered, bright
material enriched in sulfates and ferric oxides (SU2). This material is most probably gra-
nular and cohesive though easily erodible. This formation unconformably overlies older
and dusty chaotic terrains (SU4). The top of the bright formation (SU3) is partially co-
vered by dust. Eolian removal of the sulfate-rich matrix of the bright material has left
residual deposits enriched in ferric oxides (SU1) on the flanking cliffs and on the floor of
erosional corridors striking NW-SE.
3.2.6 Discussion
3.2.6.1 Consistency of the detected mineralogy
The best ferric oxide candidates that we have detected in Aram Chaos are goethite,
hematite, ferrihydrite and schwertmannite. Results of previous laboratory experiments
provide constraints on whether the presence of these minerals at the surface of Mars is
plausible. Chevrier et al. (2006) studied the evolution of a sample of elemental iron that
was experimentally weathered in a simulated Martian atmosphere. The first phase to ap-
pear after 40 days was siderite. However, this mineral was unstable and turned quickly into
goethite through a dissolution-precipitation process involving ferrihydrite as an interme-
diate phase. Finally, the stable mixture of minerals contained 73,5 % of goethite, 26,5 %
of elemental iron and 24 % of ferrihydrite. However, only hematite is thermodynamically
stable in the present-day Martian conditions (Chevrier et Mathé, 2007). Other laboratory
experiments indicate that the best analogue for Martian hematite results from the heating
of goethite (Glotch et al., 2004; Bishop et al., 2006) and that very slow transformation
kinetics can explain the persistence of goethite as a metastable phase on Mars (Chevrier
et Mathé, 2007). The occurrence of ferrihydrite as a precursor of other iron oxides such
as goethite or hematite, makes it a possible constituent of the Martian surface. Schwert-
mannite is also a possible precursor for some iron oxides (Bishop et al., 2006; Chevrier et
Mathé, 2007). In conclusion, laboratory experiments suggest that the presence of goethite,
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hematite, ferrihydrite and schwertmannite at the surface of Mars is chemically plausible,
which is in agreement with our analysis of OMEGA data.
With regard to sulfates, the best spectral candidate that we identified in Aram Chaos
is kieserite. Laboratory experiments show that the formation of kieserite from the direct
dehydration of epsomite and hexahydrite is also plausible on Mars freeman2007. A more
comprehensive analysis of the iron and sulfate components could be derived from the
CRISM imaging spectrometer onboard the Mars Reconnaissance Orbiter by observing
spectrally pure pixels on outcrops at a scale of ∼20 meters.
3.2.6.2 Comparison with ground mineralogical analyses in Meridiani Planum
Meridiani Planum is a wide plain located about 800 km to the ESE of Aram Chaos.
High-resolution HiRISE images show that Meridiani Planum, like Aram Chaos, is com-
posed of dunes that partially cover a bright material. The Opportunity rover, which landed
in Meridiani Planum, demonstrated that the bright outcrops are layered and contain both
sulfates and ferric oxides in the form of spherules or dispersed in the matrix. Dark surface
accumulations of ferric oxide spherules were found in topographic lows close to these out-
crops (Fig. 3.24). Erosion and removal of the bright material is believed to be responsible
for the release of the spherules and their accumulation at the surface (Bell et al., 2004b;
Soderblom et al., 2004). However, these bright outcrops are scattered in a plain that is
also extensively covered by dust. Therefore, the OMEGA spectral signatures in Meridiani
Planum are less intense, and the signature of sulfates is hardly visible in Meridiani Planum
(Arvidson et al., 2006a).
Spectral analyses of the formations discovered in Meridiani Planum were performed
by three instruments onboard the Opportunity rover (Mini-TES, Pancam and Mössbauer).
These instruments indicate that the best fit for sulfates contained in the bright outcrops is
provided by Mg and Ca sulfates (Christensen et al., 2004b; Clark et al., 2005). Therefore,
the probable detection of kieserite (MgSO4-H2O) in the bright formation of Aram Chaos
is consistent with ground observations in Meridiani Planum. The spherules of ferric oxides
have been interpreted as concretions of crystalline hematite (Squyres et al., 2003; Chris-
tensen et al., 2004b; Klingelhöfer et al., 2004). Goethite, ferrihydrite or schwertmannite
can also explain the spectra of some outcrops and soils in Meridiani Planum (Bell et al.,
2004b; Farrand et al., 2007). Therefore the spectral detection of kieserite in the bright
material and of iron oxides in the dark surface deposits of Aram Chaos is consistent
with mineralogical analyses performed on the ground in Terra Meridiani. This leads us
to conclude that these two regions are covered by a similar, bright, layered formation
containing both sulfates and ferric oxides. According to Sefton-Nash et Catling (2008),
the ferric oxides could have resulted from acid dissolution of ferric sulfates. Later, eolian
removal of the sulfate-rich matrix of this formation led to the release and accumulation,
in the form of superficial dark deposits, of residual grains enriched in ferric oxides.
Conclusion : geological history of Aram Chaos : According to the analysis of the
mineralogical composition, structure and morphology of Aram Chaos, we propose the
following sequence of events :
1- The crater floor was covered by a first geological formation, the mineralogical com-
position of which remains unclear because it is currently masked by dust.
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FIGURE 3.24 – Opportunity’s panoramic camera image of Meridiani soil and outcrops
(« El Capitain » region) (Bell et al., 2004b).
2- Widespread polygonal fracturing of this formation, possibly triggered by the sudden
withdrawal of water stored in minerals (Montgomery et Gillespie, 2005), in ice (Chapman
et Tanaka, 2002) or in a subsurface aquifer (Glotch et Christensen, 2005), led to the deve-
lopment of the chaotic terrains.
3- Later, a layered formation, presently dome-shaped, was emplaced unconformably
on the chaotic terrains. This younger unit is composed of a bright, granular, cohesive but
easily erodible material that contains both sulfates (possibly kieserite or szomolnokite)
and ferric oxides (possibly hematite and/or goethite and ferrihydrite and/or schwertman-
nite). The surface of this formation is partially covered by dust. Various processes may be
proposed to explain the emplacement of this formation, including volcanism (Chapman,
2007), lacustrine sedimentary deposition (Glotch et Christensen, 2005) or atmospheric
precipitation as in polar layered deposits (Catling et al., 2006). Surface landforms indi-
cate that the bright material has been mobilized by WNW-ESE blowing winds during or
after its deposition.
4- After its emplacement, winds blowing from the NW grooved large erosion corridors
down to various depths through the dome-shaped formation. In these corridors, eolian re-
moval of the sulfate-rich matrix of the bright material has left local accumulations (in the
form of debris fans on cliffs and of dark sand sheets and dunes on topographic flats and
depressions), of residual grains enriched in iron oxides. Glotch et Christensen (2005) and
Catling et Moore (2003) interpreted the unit enriched in ferric oxides as a layer inter-
stratified within the dome-shaped formation. Our work shows rather that the bulk of the
dome-shaped formation is composed of one single bright material containing sulfates and
ferric oxides, and that the unit enriched in ferric oxides corresponds to surface accumula-
tions of residual grains originating from the bright formation. Residual deposits enriched
in ferric oxides, overlying a layered formation also enriched in both ferric oxides and
sulfates, have also been observed on the ground by the Opportunity rover in Meridiani
Planum. This suggests common geological development processes for both localities.
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3.3 Aram Chaos : Apport des données à haute résolution
L’analyse des dépôts stratifiés d’Aram Chaos, à partir des données OMEGA, com-
porte des incertitudes car la résolution spatiale maximale d’OMEGA est de 300 m. Les
spectres obtenus peuvent donc représenter un mélange de surfaces différentes. Les varia-
tions minéralogiques qui ont potentiellement lieu, par exemple entre différentes strates,
restent alors invisibles.
De même, si l’intégralité du dôme semble présenter la même composition, la présence
de sulfates monohydratés sous les sédiments superficiels de la SU1, ou sous la surface
d’érosion de la SU3, reste incertaine.
Le nouveau spectro-imageur CRISM a permis, au cours de cette thèse, l’acquisition
de nouvelles données à plus haute résolution (15 m/pixel). Ainsi, si les données OMEGA
permettent l’étude régionale grâce à leur large extension spatiale, les données CRISM au-
torisent ensuite des études locales plus détaillées, à partir de petites zones caractéristiques.
Sur Aram Chaos, les données CRISM ont permis de confirmer les détections observées
avec OMEGA, et d’apporter de nouveaux détails sur la minéralogie et la morphologie de
ces dépôts.
3.3.1 Données utilisées
Trois principaux cubes CRISM ont été choisis pour cette étude (Fig. 3.25). Ceux-ci
correspondent aux données les moins bruitées, et permettent l’observation de toutes les
unités décrites précédemment.
La région occupée par le cube FRT8eb6, au NE du dôme, couvre la transition entre la
bordure du dôme et les terrains chaotiques. On peut donc y observer les trois unités SU4,
SU2 et SU1 (Fig. 3.27.d-f).
Le cube HRL646a se situe au centre du dôme, dans un couloir d’érosion éolienne.
L’érosion ayant provoqué la formation des couloirs permet jusqu’à l’apparition des ter-
rains chaotiques sous la SU2. Dans ce cube, on peut donc également analyser la SU1, la
SU2 et la SU4 (Fig. 3.27.a-c).
Le cube FRT7fa4 se situe lui aussi au centre du dôme, au niveau des falaises bordant
les couloirs d’érosion éolienne. Au pied de la falaise, une fenêtre d’érosion atteint les ter-
rains chaotiques. Ce cube permet donc d’observer toute la stratigraphie d’Aram Chaos,
à l’endroit où les dépôts stratifiés sont les plus épais, depuis la surface érodée SU3, jus-
qu’aux terrains chaotiques SU4 (Fig. 3.27.g-i). Cependant, dans cette région, les variations
topographiques sont plus importantes que sur les deux autres cubes. Celles-ci vont induire
un rapport signal sur bruit moins bon sur ces données que sur le reste de l’image.
Ces trois cubes ont été analysés avec les mêmes critères spectraux que ceux décrits
dans la partie 3.2.3.1.
3.3.2 Apport des données à haute résolution sur les conclusions obte-
nues avec OMEGA
Les données hyperspectrales CRISM, combinées aux nouvelles images à haute réso-
lution CTX et HiRISE, ont apporté d’importantes précisions sur les quatre unités décrites
précédemment.
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FIGURE 3.25 – Localisation des trois cubes CRISM utilisés. Les cadres blancs corres-
pondent à la localisation des Figures 3.27 et 3.34.
FIGURE 3.26 – Spectres CRISM typiques des unités SU1, SU2 et SU3. La localisation de
ces spectres est indiquée par des croix de même couleur sur la Figure 3.27.
Les spectres typiques des unités SU1, SU2 et SU3 sont présentés sur la Figure 3.26.
Les cartes de critères spectraux correspondant aux principales bandes d’absorption étu-
diées sont représentées sur la Figure 3.27.
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FIGURE 3.27 – Cartes de critères spectraux appliquées aux cubes CRISM hrl646a,
FRT8eb6 et FRT7fa4, et superposées à une image CTX (localisation sur la Figure 3.25).
Les croix orange, bleu et verte correspondent au lieu d’acquisition des spectres de la SU1,
SU2 et SU3 présentés sur la Figure 3.26. Les cadres bleu, orange, vert et jaune repré-
sentent respectivement la localisation des Figures 3.29, 3.32, 3.33 et 3.31.a.
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SU1 : Sur la SU1, les données CRISM, comme les données OMEGA, présentent une
forte remontée entre 0.9 et 1.3 µm (Fig. 3.26) typique des oxydes de fer (hématite ou goe-
thite). Cette signature est systématiquement associée à des bandes d’absorption caracté-
ristiques des minéraux hydratés (1.4 et 1.9 µm) attribuées précédemment à la ferrihydrite.
Les nouvelles données à haute résolution montrent à nouveau que ces signatures spec-
trales se trouvent toujours associées aux sédiments superficiels sombres, reposent sur la
partie intermédiaire du dôme (Fig. 3.27.c, f et i). Ces sédiments recouvrent des affleu-
rements clairs dont la similitude avec les affleurements de la SU2, laissait entendre une
composition semblable. Avec OMEGA, les signatures de sulfates n’étaient cependant pas
visibles, ni sur les sédiments superficiels, ni sur le matériel clair exposé sur de trop petites
surfaces. L’analyse de la SU1 avec les données CRISM révèle la présence d’une bande
à 2.1 µm, typique des sulfates monohydratés, et d’une inflexion à 2.4 µm, typique des
sulfates, mélangés aux signatures d’oxydes de fer sur les sédiments superficiels sombres
(Fig. 3.26). Les escarpements créés par l’érosion laissent apercevoir des affleurements
clairs sous ces sédiments superficiels. Ceux-ci sont systématiquemement reliés à la pré-
sence d’une bande d’absorption à 2.1 µm (Fig. 3.27.b, e et h). Les Figures 3.27.g et .h
mettent également en évidence la détection de cette bande d’absorption à 2.1 µm sur les
matériaux clairs excavés par un cratère au niveau de la SU1.
L’analyse des données à plus haute résolution confirme donc que, si l’unité intermé-
diaire du dôme est presque entièrement recouverte de sédiments superficiels riches en
oxydes de fer, celle-ci est cependant consituée d’une formation similaire à la SU2, riche
en sulfate monohydraté de type kiésérite.
FIGURE 3.28 – Morphologie caractéristique de la surface de l’unité SU1 (image CTX
P03_002417_1829 à gauche, et P07_003683_1823 à droite).
D’un point de vue morphologique, la surface de la SU1 révélait déjà la présence de
yardangs (Fig. 3.18), dus à l’érosion éolienne à l’origine des couloirs. Les images HiRISE
et CTX montrent également que cette unité est complètement disséquée (Fig. 3.28). Cer-
taines strates de la SU1 ne se retrouvent ainsi plus que sous forme de mesas de quelques
dizaines de mètres de haut, aux bords irréguliers et généralement arrondis. La surface de
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cette unité est également, par endroits, complètement creusée, formant des dépressions de
quelques kilomètres de long et de ∼200 m de profondeur (Fig. 3.28). Celles-ci sont en-
tièrement fermées, ne montrent pas de déformation, et présentent des bords irréguliers et
lisses. Ces dépressions n’ont pas la forme de cratère d’impact et ne montrent pas d’éjec-
tats. De plus, il ne reste aucune trace du matériel excavé ni de la manière dont celui-ci a
pu être dégagé. Il semble donc que le matériel qui occupait autrefois ces dépressions ait
été évacué vers le haut. L’une des explications possibles permettant de former ce type de
dépression par évacuation vers la haut serait la sublimation de glace présente auparavant
dans cette unité.
SU2 : Sur la SU2, les données CRISM permettent de confirmer la forte corrélation
entre les affleurements clairs et la présence d’une importante bande d’absorption à 2.1
et à 2.4 µm (Fig. 3.26 et 3.27.b, .e et .h). La bande d’absorption à 2.1 µm, typique des
sulfates monohydratés, est large, et s’étend jusqu’à 2.12 µm. Cela semble privilégier la
présence de kiésérite plutôt que de szomolokite. En effet, cette dernière possède une bande
d’absorption à 2.1 µm moins large et ne s’étendant que jusqu’à 2.10 µm (Fig. 3.16).
Les spectres acquis sur les affleurements clairs de la SU2 montrent également toujours
la présence de bandes d’absorption typiques des minéraux hydratés (1.4 et 1.9 µm) et des
oxydes de fer (remontée entre 0.9 et 1.3 µm). On pourrait néanmoins s’attendre à ce que
les dunes sombres recouvrant les affleurements inférieurs de la SU2 présentent, comme
les dépôts superficiels de la SU1, de très fortes signatures d’oxydes de fer. Si ces signa-
tures sont effectivement plus fortes que sur les roches affleurantes (Fig.3.27.c et .f), elles
sont cependant beaucoup plus faibles que sur les strates intermédiaires SU1 du dôme.
Cette observation semble indiquer que, tout en étant constituée d’une même formation
claire, et riche en sulfates monohydratés, la concentration en oxydes de fer doit être plus
importante dans les couches intermédiaires que dans les couches inférieures du dôme.
FIGURE 3.29 – Morphologie caractéristique des affleurements visibles dans l’unité SU2
(image HiRISE PSP_6597_1835). Cette image est localisée par un cadre bleu sur la Figure
3.27.d
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D’un point de vue morphologique, les strates inférieures du dôme constituant la SU2,
semblent révéler des figures d’érosion différentes de celles de la SU1. Cette unité ne pré-
sente par exemple pas de yardangs, de mesas ou de dépressions. Les dépôts de la SU2
forment une topographie plus lisse et drappent les terrains chaotiques. L’analyse détaillée
des affleurements clairs montre que ceux-ci sont entaillés par de mutiples petites coupelles
de quelques mètres de large et dont la bordure présente un aspect acéré (Fig. 3.29). Cette
morphologie semble similaire à celle, qui se développe par érosion éolienne de calcaire
dans certains déserts terrestres, comme le désert blanc en Égypte (Fig. 3.30).
FIGURE 3.30 – Morphologie d’érosion éolienne des surfaces calcaires observées dans le
désert blanc en Égypte.
SU3 : La composition de la partie supérieure du dôme est difficile à observer avec
OMEGA. En effet, à la résolution d’OMEGA, sa surface très érodée ne présente qu’une
signature typique de la poussière martienne. Le matériel clair constituant la SU3 n’af-
fleure qu’au niveau des falaises abruptes bordant les couloirs d’érosion éolienne, la ré-
solution spatiale d’OMEGA ne permet donc pas de résoudre la composition de celles-ci.
Le cube CRISM FRT7fa4 se situe au niveau de ces falaises et sa résolution spatiale est
suffisante pour obtenir des informations sur leur composition. Les spectres acquis sur
celles-ci montrent très bien une large bande d’absorption à 2.1 µm associée à une bande à
2.4 µm (Fig. 3.26 et 3.27.h). Les bandes d’absorption à 1.4 et 1.9 µm, typiques des miné-
raux hydratés sont également visibles. La signature d’oxydes de fer est plus faible que sur
les unités précédentes mais celle-ci semble plus importante sur les sédiments superficiels
accumulés au pied de la falaise (Fig. 3.27.i).
L’unité supérieur des dépôts stratifiés d’Aram Chaos semble donc bien présenter la
même composition que le reste du dôme, avec une roche claire et stratifiée, riche en sul-
fate monohydraté et en oxyde de fer.
SU4 : Les données CRISM n’apportent pas de nouvelles informations sur la compo-
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sition des terrains chaotiques sous-jacents au dôme. De nombreux cubes sont pourtant
disponibles sur ces terrains, mais ceux-ci montrent toujours une même signature typique
de la poussière martienne.
De plus, l’analyse des images à haute résolution CTX et HiRISE révèle qu’aucun
résidu des dépôts stratifiés ne semble se trouver ailleurs qu’à l’intérieur de la limite for-
mée par le dôme actuel. Les fractures des terrains chaotiques sont pourtant profondes, et
atteignent des altitudes similaires, voir plus basses, que celles sur lesquelles les dépôts
stratifiés se sont mis en place. La plupart des modes de formation proposés pour expli-
quer la mise en place de dépôts riches en sulfates (Chap. 1.3.2), impliquerait pourtant la
présence de résidus de ce matériel autour du dôme.
3.3.3 Nouvelle détection
Les informations apportées par les données CRISM ont également permis la détection
d’une nouvelle unité nommée SU5.
Cette unité diffère tout d’abord des quatre autres par de petites surfaces de couleur
bleue, bien visibles sur les images CRISM en fausse couleur (Fig. 3.31.a). Celles-ci sont
associées à des affleurements verdâtres sur les images HiRISE en couleur infrarouge (Fig.
3.31.b). Cette simple différence de couleur correspond à des caractéristiques spectrales
différentes des quatre autres unités.
FIGURE 3.31 – a) Image CRISM FRT8eb6 en fausse couleur (R : 2.53 µm, G : 1.51 µm,
B : 1.08 µm). Les flèches blanches indiquent les surfaces sur lesquelles la bande d’absorp-
tion à 2.23 µm a été détectée. b) Image HiRISE PSP_006597_1835 en couleur infrarouge.
L’analyse spectrale de ces surfaces révèle en effet la présence d’une bande d’absorp-
tion fine et profonde centrée à 2.23 µm, avec des épaulements à 2.17 et 2.29 µm (Fig. 3.34,
3.32 et 3.33). Cette bande d’absorption est toujours associée à une autre bande d’absorp-
tion à 1.48 µm (Fig. 3.34, 3.32 et 3.33). Ces deux bandes n’avaient jamais été observées
sur les quatre autres unités (Fig. 3.26).
Dans un premier temps, il est difficile de voir si cette bande d’absorption correspond
à une véritable signature spectrale ou à du bruit. Afin de préciser cette observation, un
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nouveau critère spectral a été développé, calculant la profondeur de la bande d’absorption
à 2.23 µm :
d2.23 = 1− R(2.23)
(0.44) ∗R(2.27) + (0.55) ∗R(2.20) (3.6)
Le calcul de cette profondeur de bande sur plusieurs cubes CRISM révèle la présence
de cette signature sur 5 cubes différents, acquis à plusieurs endroits du dôme (Fig. 3.35).
Ces signatures se retrouvent toujours sur les mêmes types de surface et au même niveau
stratigraphique (Fig. 3.34, 3.32 et 3.33).
FIGURE 3.32 – a) Carte de détection de la bande d’absorption à 2.23 µm (image CRISM
FRT8eb6), superposée à une image HiRISE (PSP_006597_1835). L’image est localisée
par un cadre vert sur la Figure 3.27.d. b) Morphologie caractéristique associée à cette
détection (image HiRISE PSP_006597_1835). c) Spectre CRISM acquis sur un des af-
fleurements présentant une forte bande d’absorption à 2.23 µm.
Dans un premier temps, les cartes représentées sur les Figures 3.34 et 3.32, montrent
que cette détection présente une cohérence spatiale et n’est pas répartie de manière aléa-
toire dans l’image. La bande d’absorption à 2.23 µm est, en effet, systématiquement as-
sociée à des affleurements clairs ne possédant pas les mêmes caractéristiques morpho-
logiques que les quatre autres unités. Ces affleurements montrent une surface plane et
fracturée par de petits polygones de quelques mètres de large (Fig. 3.32.b). Ils sont gé-
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néralement très érodés, et seules de petites structures d’une centaine de mètres de long
subsistent à l’affleurement (Fig. 3.32.a).
La Figure 3.33 montre également que cette unité correspond à un niveau bien précis
dans les dépôts stratifiés. Il est en effet possible de suivre la détection de la bande d’ab-
sorption à 2.23 µm le long d’une couche, interstratifiée dans la SU2 à la base du dôme. Les
observations faites sur les autres cubes CRISM, révèlent également que cette signature est
systématiquement associée à des terrains situés à la limite entre les terrains chaotiques et
les dépôts stratifiés (Fig. 3.35).
FIGURE 3.33 – a) Carte de détection de la bande d’absorption à 2.23 µm (image CRISM
FRT8eb6) superposée à une image HiRISE (PSP_006597_1835) et montrant la présence
de cette détection sur une strate localisée. b) Spectre CRISM acquis sur cette strate.
L’image est localisée par un cadre orange sur la Figure 3.27.d
FIGURE 3.34 – Cartes de détection de la bande d’absorption à 2.23 µm sur a) le cube
OMEGA 2262_3 et b) le cube CRISM HRL646A (localisation sur la Figure 3.25), et c)
un spectre caractéristique de cette détection.
Un autre argument fort démontrant que cette détection ne correspond pas à du bruit,
est la présence de la bande d’absorption à 2.23 µm sur les données OMEGA (Fig. 3.34).
Si cette signature n’avait pas déjà été détectée par les données CRISM, celle-ci serait trop
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petite et indissociable du bruit dans OMEGA. Cependant, l’application du critère spec-
tral à 2.23 µm sur des cubes OMEGA d’Aram Chaos, montre que cette petite signature
présente également une forte cohérence spatiale (Fig. 3.34). De plus, la carte ainsi pro-
duite met en évidence la détection de cette bande exactement aux mêmes endroits que
là où elle a été détectée avec CRISM, mais avec une résolution spatiale moindre (Fig.
3.34). Malgré la faible profondeur de cette bande, sa forte corrélation avec les détections
de CRISM indique que cette détection est fiable. L’application du critère spectral sur la
mosaique OMEGA couvrant tout Aram Chaos permet d’étendre la détection de cette si-
gnature à l’ensemble de la région. Les résultats obtenus révèlent à nouveau la détection
d’une bande d’absorption à 2.23 µm, toujours à la limite entre les terrains chaotiques et
les dépôts stratifiés (Fig. 3.35).
L’ensemble de ces observations démontre donc que la détection d’un bande d’absorp-
tion à 2.23 µm ne correspond pas à du bruit, mais peut être corrélée à une véritable unité
à l’intérieur des dépôts stratifiés d’Aram Chaos, nommée SU5. Celle-ci est associée à
une couche peu épaisse (Fig. 3.33), interstratifiée dans la SU2 à la base du dôme. Elle se
retrouve sur l’ensemble de la région couverte par les dépôts stratifiés, à la fois sur les don-
nées OMEGA et CRISM, et toujours stratigraphiquement au même endroit (Fig. 3.35).
FIGURE 3.35 – Carte de détection de la bande d’absorption à 2.23 µm par les données
OMEGA et CRISM.
L’analyse des différentes surfaces de la SU5 montre que la bande d’absorption à
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2.23 µm est généralement associée à une autre bande d’absorption à 1.48 µm (Fig. 3.32,
3.33 et 3.34). Les spectres acquis sur ces surfaces présentent également des signatures à
2.1, 1.4, 1.9 et 2.4 µm, mais celles-ci sont beaucoup plus faibles que sur les autres unités,
et peuvent être dues à un mélange surfacique avec les terrains environnants.
D’un point de vue minéralogique, les bandes d’absorption fines entre 2.18 et 2.22 µm
sont généralement attribuées à la présence de Al-O-H et, celles entre 2.25 et 2.38 µm sont
plutôt attribuées à la présence de Fe-O-H ou Mg-O-Hs (Hunt et Salisbury, 1973; Crowley
et al., 2003). La bande d’absorption à 2.23 µm semble n’appartenir à aucune de ces deux
catégories. Cette signature pourrait néanmoins se rapprocher de celle observée dans cer-
tains minéraux riches en Al-O-H, tels que la montmorillonite, la smectite ou la kaolinite.
Cependant, ces trois minéraux présentent également de fortes bandes d’hydratation à 1.4
et 1.9 µm. Celles-ci apparaissent comme très faibles sur les spectres de la SU5, ce qui
parait improbable compte-tenu de l’importance de la bande à 2.23 µm.
Des signatures spectrales à 2.23 µm ont déjà été trouvées sur Mars et ont été inter-
prétées comme dues à la présence de silice amorphe (Milliken et al., 2008). La bande
d’absorption à 2.23 µm de la silice amorphe est cependant beaucoup plus large que celle
observée sur Aram Chaos qui ne peut donc pas lui être attribuée.
Cette bande d’absorption semble donc difficile à associer avec les minéraux couram-
ment proposés sur Mars. L’une des meilleures propositions serait la présence d’un hy-
droxysulfate ferrique (Fe(OH)SO4). Les expériences en laboratoire réalisées par Lich-
tenberg et al. (2010) permettent la formation de ce minéral, associée à de la szomolnokite,
suite à la décomposition thermique de mélantérite synthétique. Le spectre d’hydroxysul-
fate ferrique obtenu par ces expériences montre bien des bandes d’absorption à 1.48 et
2.23 µm (Fig. 3.36). Les autres bandes d’absorption présentes sur ce spectre, à 1.83 et
2.38 µm, sont moins profondes et peuvent ne pas apparaitre sur les spectres martiens du
fait de la faible résolution et du mélange avec les autres constituants. L’hydroxysulfate fer-
rique semble donc être un bon candidat pour expliquer les signatures spectrales de la SU5.
FIGURE 3.36 – Spectres acquis en laboratoire de mélantérite (rouge), szomolnokite (bleu)
et d’hydroxysulfate ferrique (vert) (Lichtenberg et al., 2010).
Les données à haute résolution apportées par CRISM ont donc permis la détection
d’une nouvelle unité SU5 à la base des dépôts stratifiés. Celle-ci se présente sous la forme
d’une couche fine, interstratifiée dans la SU2, et identifiée sur tout le pourtour du dôme.
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Ses caractéristiques spectrales montrent une forte absorption à 2.23 µm qui pourrait être
associée à un hydroxysulfate ferrique. Celui-ci est probablement mélangé aux oxydes de
fer et aux sulfates monohydratés trouvés sur les autres unités.
3.3.4 Stratigraphie globale d’Aram Chaos
Les données OMEGA, apportant une vue générale de la région à basse résolution,
combinées aux données CRISM, donnant des informations précises sur de petites zones,
permettent de proposer une stratigraphie précise d’Aram Chaos (Fig. 3.37). Ainsi, les
différentes unités constituant Aram Chaos, de la plus ancienne à la plus récente, sont :
- Terrains chaotiques (SU4) : Les terrains chaotiques forment une surface intensément
fracturée et dégradée. Ceux-ci ont probablement rempli un cratère pré-existant, qui donne
à Aram Chaos sa forme circulaire. Un épisode de subsidence a ensuite entrainé la frac-
turation de cette unité, et créé les terrains chaotiques. A haute résolution comme à basse
résolution, la surface de la SU4 ne montre que des spectres relativement plats et typiques
de la poussière martienne.
Les terrains chaotiques sont surmontés par une formation stratifiée, présentant actuel-
lement la forme d’un dôme. Celle-ci est globalement constituée d’affleurements clairs,
recouverts par endroits par des dépôts superficiels sombres. La stratigraphie détaillée de
cette formation peut être analysée grâce aux deux couloirs d’érosion éolienne ayant en-
taillé le dôme après sa mise en place. Cinq unités présentant des différences minéralo-
giques et morphologiques ont ainsi pu être mises en évidence :
- Unité inférieure (SU2) : La partie inférieure du dôme forme une surface relati-
vement lisse et drappant les terrains chaotiques. Les affleurements clairs qui la consti-
tuent montrent une érosion éolienne importante et sont souvent recouverts par des dunes
sombres. Les affleurements sont riches en sulfates monohydratés et présentent également
une petite signature d’oxydes de fer (probablement de l’hématite ou de la goethite) et
de minéraux hydratés (probablement de la ferrihydrite). Les dunes sombres qui les re-
couvrent présentent une composition similaire mais avec un appauvrissement en sulfates
et un enrichissement en oxydes de fer.
- Unité interstratifiée dans la SU2 (SU5) : A la base du dôme, interstratifiée dans la
SU2, se trouve une couche d’une dizaine de mètres d’épaisseur présentant des caracté-
ristiques spectrales différentes. Celle-ci montre des bandes d’absorption bien marquées à
1.48 et 2.23 µm, qui peuvent être attribuées à la présence d’hydroxysulfate ferrique. Cette
unité forme de petits affleurements plans et érodés en surface. Ceux-ci sont un peu plus
sombres que la SU2 et sont fracturés par de petits polygones de quelques mètres de large.
- Unité intermédiaire (SU1) : Les strates intermédiaires du dôme montrent les signa-
tures d’oxydes de fer les plus importantes d’Aram Chaos, voire de tous les dépôts stratifiés
équatoriaux. Cette forte détection est intimement corrélée à de toutes aussi fortes bandes
d’absorption à 1.4 et 1.9 µm, typiques des minéraux hydratés. Ces signatures sont as-
sociées à des dépôts superficiels sombres, pouvant former des dunes. Ils recouvrent sur
plusieurs centaines de mètres d’épaisseur, le matériel clair et stratifié constituant le dôme.
Ces affleurements clairs contiennent, comme la SU2, des sulfates monohydratés. La te-
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FIGURE 3.37 – Stratigraphie générale d’Aram Chaos. Les points noirs sur la coupe cor-
respondent à la présence d’oxydes de fer.
neur en oxydes de fer doit cependant être beaucoup plus importante dans la SU1 que dans
la SU2. En effet, tout en étant composés des mêmes minéraux, les dépôts superficiels for-
més par l’érosion de la SU1 sont beaucoup plus riches en oxydes de fer que ceux de la
SU2. La différence entre la SU1 et la SU2 se traduit également par une différence de mor-
phologie due à l’érosion. La surface de la SU1 montre, en effet, des structure inexistantes
sur la SU2 comme : des yardangs, des dépressions et des mesas de couches résiduelles.
- Unité supérieure (SU3) : La surface du dôme est couverte de poussière, et a été entiè-
rement érodée par le vent, formant des structures de type « sastrugi ». La roche constituant
cette unité supérieure n’affleure donc réellement que lorqu’elle est entaillée par les falaises
abruptes bordant les couloirs d’érosion éolienne. L’analyse CRISM de ces falaises montre
également la présence claire de sulfates mohohydratés. La signature d’oxydes de fer et de
minéraux hydratés semble plus faible. L’analyse des cônes de débris formés au pied des
falaises, et provenant de l’érosion de celles-ci, montre un enrichissement en oxyde de fer.
La partie supérieure du dôme contient donc probablement également des oxydes de fer et
des minéraux hydratés.
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Les dépôts stratifiés d’Aram Chaos, reposant sur les terrains chaotiques, sont donc
constitués globalement d’un même matériel clair, riche en sulfate monohydraté (proba-
blement kiésérite), en oxydes de fer (hématite ou goethite), et en minéraux hydratés reliés
à la présence d’oxydes de fer (probablement de la ferrihydrite). Seule une fine strate,
située à la base du dôme, se distingue par une autre composition correspondant probable-
ment à la présence d’hydroxysulfate ferrique. Les principales unités composant le dôme
diffèrent uniquement par un enrichissement ou un appauvrissement relatif en oxydes de
fer et minéraux hydratés. Ces derniers minéraux sont particulièrement importants dans les
dépôts superficiels sombres.
Ces observations montrent bien une forte similitude avec les dépôts observés par Op-
portunity dans Meridiani Planum. Ceux-ci présentent des affleurements clairs et stratifiés,
riches en sulfates et en oxydes de fer. Ces derniers sont présents sous forme de sphérules




3.4.1 Comparaison avec les nouvelles études réalisées sur Aram Chaos
L’analyse des dépôts stratifiés d’Aram Chaos, présentée dans cette thèse, montre cer-
tains désaccords avec l’étude récente de Lichtenberg et al. (2010). Celle-ci révèle à nou-
veau bien l’existence d’une unité inférieure (SU2) riche en sulfate monohydraté, et d’une
unité supérieure (SU3) riche en sulfate monohydraté et en oxydes de fer (Fig. 3.38). De
même, elle confirme la présence d’une signature particulière à 2.23 µm à la base du dôme
(SU5), et l’attribue à la présence d’hydroxysulfate ferrique (Fig. 3.38).
FIGURE 3.38 – Coupe schématique d’Aram Chaos selon Lichtenberg et al. (2010).
Le principal désaccord entre les deux analyses provient de l’interprétation de l’unité
intermédiaire (SU1). En effet, pour Lichtenberg et al. (2010), l’unité SU1 ne fait pas partie
intégrante des dépôts stratifiés du dôme, mais a été déposée de manière discordante sur la
SU2 et la SU3. La mise en place de la SU1 aurait donc lieu, après celle des deux autres
unités, à la suite de l’érosion induisant la formation des couloirs d’érosion éolienne. Cette
hypothèse est étayée par la différence de minéralogie entre la SU1 et les deux autres unités,
et par l’absence de strates plus sombres à l’intérieur des falaises bordant les couloirs.
Cette nouvelle interprétation paraît cependant peu vraisemblable. Tout d’abord, aucun
indice morphologique de discordance n’est visible entre la SU1 et les deux autres unités.
La stratification entre la SU1 et la SU2 montre plutôt une continuité entre les affleure-
ments.
De plus, des buttes résiduelles de la partie supérieure du dôme (SU3), parfaitement re-
connaissable par l’érosion typique de leur surface (de type sastrugi) et leur falaises claires,
sont visibles un peu partout sur Aram Chaos, et reposent sur des terrains typiques de la
SU1 (couverts de sédiments superficiels sombres, présence de yardangs...) (Fig. 3.39).
Ces buttes reposent très clairement au-dessus de la SU1.
Les données d’inertie thermique montrent également que la surface de cette unité est
recouverte de matériaux non consolidés (Chap. 3.2.4.3). De nombreuses images à haute
résolution révèlent alors que ces sédiments superficiels recouvrent un matériel beaucoup
plus cohésif et clair, très semblable à celui observé sur les deux autres unités (Fig. 3.18 et
3.27). Il est donc normal de ne pas trouver de strates sombres à l’intérieur des falaises, car
la SU1 est constituée d’un matériel clair. La couleur sombre des dépôts superficiels est
due à leur enrichissement en oxydes de fer. C’est en effet ce qui est observé sur Meridiani
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Planum, où l’érosion d’affleurements clairs libère des sphérules riches en oxydes de fer,
qui s’accumulent et forment des dépôts superficiels sombres. Cette observation est égale-
ment cohérente avec la présence de cônes de débris sombres, trouvés au pied des falaises
claires bordant les couloirs d’érosion d’éolienne (Fig. 3.17 et 3.27.g).
Enfin, les yardangs, observés à la surface de la SU1, indiquent une érosion éolienne
importante, indiquant la même orientation que celle des couloirs entaillant le dôme. L’éro-
sion de la SU2 indique également une orientation similaire. Les unités SU1, SU2 et SU3
semblent donc avoir subi le même épisode d’érosion éolienne ayant formé les couloirs.
FIGURE 3.39 – Image HiRISE (PSP_002839_1825) montrant la relation entre les unités
SU1 et SU3 dans Aram Chaos.
L’interprétation de Lichtenberg et al. (2010) diffère également sur la minéralogie de
la SU1. Plutôt qu’un mélange d’oxydes de fer et de sulfates monohydratés, la SU1 se-
rait constituée d’oxydes de fer et de sulfates polyhydratés. Ce résultat est en accord avec
les ILD observés dans Valles Marineris, où la partie inférieure des dépôts est générale-
ment interprétée comme constituée de sulfates monohydratés, et la partie supérieure de
sulfates polyhydratés (Murchie et al., 2009; Roach et al., 2010) (Chap. 1.3.1). Cette al-
ternance de sulfates à différents états d’hydratation est peu commune sur Terre, et donc
difficile à expliquer. La kiésérite (monohydraté) s’hydratant très facilement, de l’hexahy-
drite (Mg(SO4)6(H2O)) aurait pu se former suite à la précipitation saisonnnière de glace
d’eau durant les périodes de haute obliquité (Roach et al., 2010). Le fait que la kiésérite
soit toujours présente aujourd’hui indique cependant que ces périodes d’hydratation, si
elles ont existé, ont dû être épisodiques et incomplètes. Une autre possibilité serait que
ces dépôts soient constitués de séquences évaporitiques cycliques de sulfates mono- et
poly-hydratés. Les modèles géochimiques montrent cependant que, dans cette configura-
tion, les dépôts devraient également contenir des sulfates de fer (Roach et al., 2010). Dans
le cas d’Aram Chaos, Lichtenberg et al. (2010) suggèrent que deux épisodes différents
3.4 Discussion 133
de remontée d’eau souterraine soient à l’origine de la formation de dépôts évaporitiques
(Andrews-Hanna et al., 2010), les premiers étant riches en sulfates monohydratés et les
seconds en polyhydratés.
La présence de sulfates polyhydratés dans Aram Chaos semble donc plausible mais
discutable. D’une part, dans Valles Marineris, ce sont les dépôts de sulfates monohydratés
qui sont associés aux oxydes de fer et non les polyhydratés (Roach et al., 2010). Dans le
cas d’Aram Chaos, les signatures de sulfates polyhydratés sont systématiquement asso-
ciées aux signatures les plus fortes d’oxydes de fer. Les cartes présentées dans la Figure
3.12 montrent bien que la profondeur de la bande d’absorption à 1.9 µm est parfaitement
corrélée à la détection de la remontée entre 0.9 et 1.3 µm, typique des oxydes de fer.
FIGURE 3.40 – Spectres de laboratoire de kiésérite (Mg(SO4)(H2O)), hexahydrite
(Mg(SO4)6(H2O)), hématite (Fe3+2 O3) et ferrihydrite (Fe
3+2O30.5(H2O)), librairie
USGS splib06 (Clark et al., 2007b).
Les sulfates monohydratés peuvent être repérés sans ambiguité par la bande d’absorp-
tion à 2.1 µm (Cloutis et al., 2006). De même, l’augmentation de la réflectance entre 0.9
et 1.3 µm est caractéristique de la présence d’oxyde de fer (Fig. 3.40). Les sulfates po-
lyhydratés montrent des bandes d’absorption à 1.4, 1.9 et 2.4 µm (Fig. 3.40). Les deux
premières bandes sont caractéristiques de tous les minéraux hydratés et ne peuvent per-
mettre de discriminer les sulfates. Seule la bande d’absorption large à 2.4 µm est typique
de ces minéraux.
La détection par Lichtenberg et al. (2010) des sulfates polyhydratés dans Aram Chaos
s’appuie pourtant majoritairement sur la bande d’absorption à 1.9 µm. Celle à 2.4 µm
n’est détectée que sur les escarpements formés par les différentes strates de la SU1. Ceux-
ci montrant également une signature à 2.1 µm, la bande à 2.4 µm peut donc être attribuée
à la présence de sulfates monohydratés (Fig. 3.27.b). De plus, l’analyse des cubes CRISM
sur la SU1 montre très clairement que celle-ci est riche en sulfates monohydratés. Les
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bandes d’hydratation peuvent alors s’expliquer, soit par le mélange de sulfates poly- et
monohydratés, soit par la présence d’un autre minéral hydraté. Afin de reproduire les
spectres de la SU1, le modèle de mélange favorise ainsi un mélange d’hématite et/ou goe-
thite et d’un oxyhydroxyde de fer comme la ferrihydrite, ou un sulfate de fer comme la
schwertmannite (Chap. 3.2.4.2) (Fig. 3.40). L’hématite et la goethite ont été identifiées
avec certitude par les rovers (Klingelhöfer et al., 2004; Morris et al., 2006), et la ferrihy-
drite pourrait expliquer le contenu en Fe3+ mesuré dans les sols martiens (Morris et al.,
2004). De plus, la ferrihydrite constitue généralement un précurseur de la formation de
phases cristallines comme l’hématite et la goethite. Sa présence et donc très probable à la
surface de Mars (Chevrier et Mathé, 2007), et expliquerait facilement l’association systé-
matique des oxydes de fer et des minéraux hydratés dans Aram Chaos.
Pour conclure, la kiésérite s’hydratant facilement, il n’est pas impossible de trou-
ver des signatures de sulfates polyhydratés dans Aram Chaos. L’hydratation des dépôts
concernés doit cependant être faible car de fortes signatures de sulfates monohydratés
sont également visibles dans toute la SU1. Il faut cependant noter que les spectres aquis
sur les surfaces pouvant contenir des sulfates polyhydratés peuvent tout aussi bien être
interprétées comme un mélange d’hématite, de goethite, de ferrihydrite et de sulfate mo-
nohydraté, dont l’association est chimiquement plausible (Chevrier et Mathé, 2007).
Enfin, si la composition de la SU1 semble bien différer de celle des deux autres unités,
cela n’implique pas son dépôt tardif. Les dépôts stratifiés d’Aram Chaos semblent plutôt
constitués d’un même matériel riche en sulfate monohydraté, dont les principales unités
se distinguent par des concentrations variables en oxydes de fer.
3.4.2 Comparaison avec l’ensemble des terrains chaotiques
Les terrains chaotiques d’Aureum et Iani Chaos montrent également la présence de
dépôts stratifiés. Les premières données TES et OMEGA semblent indiquer une compo-
sition similaire à celle d’Aram Chaos, avec un mélange de sulfates et d’oxydes de fer
(Gendrin et al., 2005; Glotch et Rogers, 2007). Les affleurements correspondant à ces dé-
pôts sont cependant de petite taille, leur composition et leur stratigraphie est donc assez
mal contrainte par les données à basse résolution. Les données à haute résolution comme
CRISM apportent donc de nouvelles informations sur la caractérisation de ces dépôts.
Aureum Chaos : Sur les dépôts stratifiés d’Aureum Chaos, les données TES ont dé-
tectées une signature d’oxydes de fer (Glotch et Rogers, 2007), tandis que les données
OMEGA ont montré la présence de bandes d’absorption à 1.94 et 2.4 µm, attribuées à des
sulfates polyhydratés (Noe Dobrea et al., 2008).
Les dépôts d’Aureum Chaos reposent dans le nord de la partie centrale des terrains
chaotiques, entre les altitudes -4900 et -3300 m. Ils ne constituent pas une seule grande
unité mais s’éparpillent sur une centaine de kilomètres sous forme de petites buttes glo-
balement orientées NO-SE. Celles-ci font une dizaine de kilomètres de long sur quelques
kilomètres de large pour 800 m d’épaisseur au maximum (Fig. 3.4). Ces petites buttes
semblent avoir été formées par l’érosion et correspondaient sans doute auparavant à un
dépôt plus large et cohérent. L’orientation et l’allongement de ces buttes sont similaires
à ceux des couloirs d’érosion éolienne dans Aram Chaos, et proviennent donc probable-
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FIGURE 3.41 – Aureum Chaos : a) Mosaïque d’images CTX. b), c) et d) Cartes de cri-
tères spectraux appliqués au cube CRISM HRL6181. Les lignes noires représentent les
contours du cube. d) Spectres acquis sur le cube CRISM HRL6181 et localisés sur les
images précédentes par des croix de même couleur.
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ment d’un même épisode d’érosion.
L’observation détaillée de ces dépôts montre que leur stratigraphie st en tout point
similaire à celle d’Aram Chaos.
Tout d’abord, la surface des buttes peut s’assimiler à la SU3. Celle-ci est couverte de
poussière et présente des figures d’érosion de type sastrugi. Les falaises incisant ces sur-
faces montrent que cette unité supérieure est constituée d’un matériel clair (Fig. 3.41.a).
A une altitude intermédiaire, on peut voir des surfaces lisses, couvertes de sédiments
superficiels sombres, et dont les escarpements laissent apparaitre des affleurement clairs.
Ces formations semblent s’apparenter à la SU1 (Fig. 3.41.a).
La base des dépôts, pouvant correspondre à la SU2, n’apparait que sous forme de
petites buttes arrondies de quelques centaines de mètres de large et constituées d’affleure-
ments clairs (Fig. 3.41.a).
L’analyse CRISM d’une région d’Aureum, où ces différentes structures sont exposées,
est également parfaitement en accord avec les résultats obtenus sur Aram Chaos.
Ainsi, la surface de ces dépôts ne présente aucune signature particulière. Les cartes de
critères spectraux montrent cependant, sur les falaises entaillant cette surface, quelques
pixels où des signatures de sulfates monohydratés (2.1 µm) et d’oxydes de fer (remontée
entre 0.9 et 1.3 µm) sont détectées (Fig. 3.41.b et .c).
Les dépôts superficiels recouvrant l’unité intermédiaire révèlent une très forte signa-
ture d’oxyde de fer (hématite ou goethite) (Fig. 3.41.c et .e). Des signatures de sulfates
monohydratés se voient également sur cette unité et sont particulièrement fortes là où
affleure un matériel clair au niveau des escarpements (Fig. 3.41.b).
Les buttes claires à plus basse altitude montrent une forte signature de sulfate monohy-
draté (Fig. 3.41.b et .e). Ces buttes sont entourées de sédiments superficiels sombres dont
les plus proches présentent également une forte signature d’oxyde de fer (Fig. 3.41.c).
L’application du critère spectral à 2.23 µm sur cette région montre que cette bande
d’absorption existe également sur Aureum Chaos (Fig. 3.41.d et .e). Sa détection est vi-
sible sur deux petites zones se situant à la base des dépôts.
Il semble donc qu’exactement le même type de formation ait été déposé sur Aureum
et Aram Chaos, probablement par les mêmes processus. Les deux régions ont également
subi le même type d’érosion éolienne formant une morphologie de type sastrugi en sur-
face et incisant les dépôts dans une direction NO-SE.
Iani Chaos : Les dépôts stratifiés de Iani Chaos sont dispersés sur une région d’en-
viron 600 m2 (Fig. 3.42.a) et présentent une configuration légèrement différente des deux
autres terrains étudiés. La plupart de ces dépôts, situés dans les régions a et c (Fig. 3.42.a),
ne correspondent pas à des structures massives sous forme de buttes. Ils constituent plu-
tôt une surface lisse qui s’étale entre et sur les buttes arrondies des terrains chaotiques
(Fig. 3.42.c). Ceci montre clairement que les dépôts stratifiés ne reposent pas de manière
planaire mais drappent les terrains chaotiques. Cette formation est constituée d’un affleu-
rement clair recouvert de sédiments superficiels et de dunes sombres (Fig. 3.42.c).
Dans les régions b et d se trouvent deux buttes plus massives d’affleurements clairs
d’une trentaine de kilomètres de long pour une dizaine de kilomètres de large (Fig. 3.42.a).
3.4 Discussion 137
Celles-ci présentent un profil en dôme et peuvent atteindre 700 m d’épaisseur. Contrai-
rement aux bordures des dépôts d’Aram et d’Aureum Chaos, qui forment des falaises
abruptes, celles d’Iani Chaos forment des terrasses étagées correspondant à différentes
strates (Glotch et Rogers, 2007) (Fig. 3.42.b). Leurs surfaces montrent une intense éro-
sion éolienne d’orientation générale NW-SE pour la région b et SW-NE pour la région
d (Sefton-Nash et Catling, 2010). Cette érosion suggère l’existence de plus larges dépôts
dans le passé.
FIGURE 3.42 – a) Carte des dépôts trouvés dans Iani Chaos (Sefton-Nash et Catling,
2010). Les cadres noirs correspondent à la localisation des Figures b) et c). b) Image CTX
(P03_002206_1758). c) Image CTX (P07_003907_1780).
D’un point de vue minéralogique, grâce aux données TES et OMEGA, Glotch et Ro-
gers (2007) et Noe Dobrea et al. (2008) observent, sur les niveaux intermédiaires des
dépôts, la présence d’hématite associée à de possibles signatures de sulfates polyhydratés.
Les analyses réalisées à partir des données CRISM s’accordent également à trouver des
signatures de sulfates monohydratés sur les niveaux inférieurs, sous les couches riches en
oxydes de fer (Gilmore et al., 2010; Sefton-Nash et Catling, 2010). Ces deux observa-
tions révèlent donc une stratigraphie très similaire à celle rencontrée dans Iani et Aureum
Chaos. La partie supérieure des dépôts est cependant sujette à controverse. Peu de don-
nées CRISM existent sur cette unité ou celles-ci sont particulièrement bruitées. Gendrin
et al. (2005) semblent observer avec OMEGA des signatures de gypse (CaSO4.2H2O)
au sommet des buttes. Aucune donnée n’a cependant réussi à confirmer cette détection,
les bandes d’absorption typiques de ce minéral étant en général trop petites pour être dis-
tinguées du bruit. Les quelques données CRISM acquises sur ces surfaces mettent effecti-
vement en évidence certaines bandes d’absorption typiques du gypse mais toutes ne sont
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pas visibles. Kuzmin et al. (2009) soutiennent que la présence de gypse est peu probable
thermodynamiquement au niveau de Iani Chaos. Cependant, du gypse a été trouvé dans
les dunes de la calotte polaire Nord (Langevin et al., 2005a), ainsi que dans les roches
analysées par Opportunity sur les dépôts de Meridiani (Clark et al., 2005). Sa présence
dans d’autres dépôts stratifiés reste donc plausible.
La stratigraphie des dépôts stratifiés de Iani Chaos est donc similaire à celle d’Aram
et d’Aureum Chaos. Ceux-ci montrent une unité inférieure riche en sulfate monohydraté
et une unité intermédiaire riche en oxydes de fer et, peut-être, en sulfate polyhydraté. La
partie supérieure des dépôts de Iani Chaos semble cependant différente. Sa surface ne
présente pas de morphologie d’érosion de type sastrugi et sa composition reste inconnue
avec une présence possible de gypse. Iani Chaos pourrait cependant avoir été semblable
aux deux autres régions, mais avoir subi une érosion éolienne plus intense, supprimant la
majeure partie de l’unité supérieure. Cette importante érosion éolienne semble confirmée
par la morphologie de surface des dépôts (Sefton-Nash et Catling, 2010).
Si Iani Chaos montre peut-être quelques différences, les dépôts stratifés reposant sur
les terrains chaotiques présentent globalement la même stratigraphie, et se sont probable-
ment formés dans les mêmes conditions et par des processus similaires.
3.4.3 Apports sur le mode de formation des sulfates équatoriaux
Les dépôts riches en sulfates trouvés sur les terrains chaotiques semblent présenter
des caractéristiques très semblables aux dépôts observés sur Meridiani Planum et Valles
Marineris. Tous montrent des affleurements riches en sulfates (mono- ou poly-hydratés)
et en oxydes de fer, ces derniers s’accumulant en surface par érosion des dépôts riches
en sulfates. La formation des sulfates au niveau des terrains chaotiques soulève donc
probablement les mêmes problèmes chimiques que ceux présentés dans le Chap. 1.3.2,
impliquant un pH acide et une faible quantité d’eau.
De même, la similitude de ces dépôts, à l’échelle de la zone équatoriale comme à celle
des terrains chaotiques, suggère un processus commun, capable de former de grandes
quantités de dépôts sur une large surface. Cette ressemblance est particulièrement bien
visible à l’échelle des terrains chaotiques, où les dépôts présentent exactement la même
stratigraphie, avec une composition chimique et une morphologie identiques. Ceux-ci sont
pourtant dispersés sur une large région d’environ 600 km de large sur 800 km de long. Ils
ne s’étalent pas sur toute cette région mais se localisent dans les parties topographique-
ment les plus basses. Cependant, si on trouve bien majoritairement les dépôts des terrains
chaotiques dans les dépressions, ceci n’est pas une règle générale. En effet, ce sont princi-
palement les régions d’Aram, d’Aureum et de Iani Choas qui sont recouvertes de ces dé-
pôts. Certains terrains chaotiques adjacents, comme Hydraotes Chaos, qui correspondent
pourtant à des dépressions plus profondes, ne révèlent aucun indice de la présence de
telles accumulations sédimentaires.
A plus petite échelle, l’étude détaillée d’Aram Chaos montre que les dépôts semblent
circonscrits à l’intérieur d’un dôme d’environ 140 km de diamètre. A l’intérieur de cette
zone, les dépôts stratifiés drappent des buttes et mesas d’altitudes variées. A l’extérieur
de cette zone, les terrains chaotiques forment de profondes fractures ainsi que des dépres-
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sions (Fig. 3.8), parfois plus importantes qu’au niveau du dôme, et au fond desquelles
aucune trace de dépôt n’a été trouvée. Glotch et Christensen (2005) expliquent cette lo-
calisation par une activité tectonique importante dans la région d’Aram Chaos. Celle-ci
aurait entrainé, suite à la mise en place des dépôts sur l’ensemble du cratère, le soulève-
ment de la région (par une intrusion volcanique par exemple), puis l’érosion aurait permis
la création du dôme. Une autre possibilité est que ces dépôts n’aient jamais été déposés
sur l’ensemble du cratère mais aient été dès l’origine mis en place uniquement au niveau
de ce dôme.
Les mêmes hypothèses que dans le Chap. 1.3.2 peuvent être proposées et discutées
pour la formation des dépôts stratifiés riches en sulfates trouvés au niveau des terrains
chaotiques.
Dépôt évaporitique : L’un des arguments les plus forts en faveur de ce mode de for-
mation est la présence de dépôts stratifiés sur des sites à la source de chenaux de débâcle.
Ces chenaux montrent effectivement bien l’existence passée d’eau liquide (Andrews-
Hanna et al., 2010). Cependant, si Iani et Aureum Chaos sont bien à la source d’Ares
Vallis, Aureum Chaos n’est directement relié à aucun chenal. De même, d’autres régions
des terrains chaotiques, comme Hydraotes Chaos, sont parfois connectées à plusieurs che-
naux de débâcle mais ne présentent pas de dépôts stratifiés. De plus, il a été amplement
démontré que les chenaux de débâcle de cette région étaient liés à la formation des ter-
rains chaotiques et non à celle des dépôts (Carr, 1980; Costard et Baker, 2001; Rodriguez
et al., 2006; Meresse et al., 2008). L’étude d’Aram Chaos n’a pas non plus révélé d’autres
indices morphologiques d’une ancienne présence d’eau liquide à la surface des terrains
chaotiques, sur lesquels les dépôts du dôme se sont mis en place.
Le scénario le plus probable proposé pour un mode de dépôt évaporitique est celui de
Andrews-Hanna et al. (2010), basé sur la remontée de nappes d’eau souterraines. Cette
hypothèse implique que les dépressions les plus profondes, et particulièrement les val-
lées, soient les premières à se remplir de sédiments. Cependant, les dépressions les plus
profondes comme Hydraotes Chasma, le chenal d’Ares Vallis, ou certaines zones d’Aram
Chaos n’indiquent aucun remplissage. Ce mode de formation impliquerait également plu-
tôt un dépôt planaire des sédiments et n’explique pas le fait que ceux-ci drappent les
terrains chaotiques à différentes altitudes.
La présence importante de kiésérite, restée stable depuis sa formation, implique éga-
lement une faible quantité d’eau car celle-ci s’hydrate très facilement pour former des
sulfates polyhydratés (Roach et al., 2009). Les conditions de stabilité de ce minéral in-
diquent donc qu’il est peu probable que la surface ait subi, après le dépôt, d’importants
cycles d’hydratation et de dessiccation (Gendrin et al., 2005). Il semble alors improbable
que, comme le suggèrent Lichtenberg et al. (2010) deux épisodes de remontée de nappe
d’eau souterraine aient provoqué la formation de sulfates monohydratés puis de sulfates
polyhydratés. Les sulfates monohydratés se seraient en effet alors très probablement des-
tabilisés lors du deuxième épisode.
Enfin, il faut noter que les dépôts stratifiés, trouvés sur les terrains chaotiques, semblent
avoir été mis en place à la fin de l’Hespérien ou au début de l’Amazonien. De nombreuses
études concordent sur le fait que le climat à cette époque était plutôt froid et sec (Carr
et Head, 2010). Ce résultat est compatible avec le mode de formation des terrains chao-
tiques qui requiert, dans la plupart des scénarios, un climat froid et une cryosphère épaisse
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(Chapman et Tanaka, 2002; Chapman et al., 2003; Rodriguez et al., 2005; Meresse et al.,
2008). Un mode de dépôt évaporitique demanderait alors, soit des changements clima-
tiques apportant des conditions plus chaudes à la fin de l’Hespérien, après la formation
des chenaux, soit des conditions locales dans la région d’Aram Chaos permettant la for-
mation de dépôts évaporitiques malgré le climat froid. Cette dernière solution paraît plus
probable et pourrait impliquer la présence de flux hydrothermaux plus chauds.
Si l’hypothèse d’un dépôt évaporitique au niveau des terrains chaotiques n’est pas
à exclure complètement, celle-ci soulève cependant de nombreux problèmes qui n’exis-
taient pas forcément dans les canyons de Valles Marineris ou sur Meridiani Planum.
Altération de sulfures : Ce mode de dépôt fonctionne très bien d’un point de vue
chimique mais, comme expliqué dans le Chap. 1.3.2, pose le problème de la formation
d’accumulations sur des sites localisés.
Origine volcanique : Ce scénario permet bien de reproduire la chimie des dépôts et
explique également leur formation sur des endroits localisés. Les sites de formation des
dépôts doivent en effet être reliés à une activité volcanique. Le principal argument en dé-
faveur de ce scénario est l’absence d’activité volcanique visible. Cependant, la plupart
des hypothèses proposées pour former les terrains chaotiques impliquent l’existence de
processus volcaniques (Chap. 3.1.1). Des structures volcaniques ont même été observées
dans Hydraotes Chaos (Meresse et al., 2008). S’il est à nouveau possible d’opposer à ce
mode de formation que des dépôts n’ont pas été observés dans tous les terrains chaotiques,
la présence d’une activité volcanique semble cependant plausible dans cette région. Cette
activité est toutefois plutôt reliée à la formation des terrains chaotiques qu’à celle des dé-
pôts strafiés.
Formation par impact : Ce mode de formation parait très improbable étant donné
l’âge des dépôts. Ceux-ci se sont en effet formés après la création des larges cratères
d’impact se trouvant dans cette région. Aucune trace d’impact ne semble reliée à la for-
mation des dépôts stratifiés.
Origine glaciaire : Comme expliqué dans le Chap. 1.3.2, l’origine glaciaire présente
l’avantage de pouvoir très bien reproduire la chimie des dépôts. Elle permet également la
création des sulfates avec une faible quantité d’eau, ce qui est donc compatible avec la
formation et la stabilité de la kiésérite.
Ce type de formation pourrait peut-être expliquer le dépôt localisé des formations
riches en sulfates. Les dépressions pourraient ainsi avoir été remplies par de petits dômes
de glace localisés, semblables à ceux observés dans les cratères de l’hémisphère Nord
(Chap. 1.4).
Ce scénario est également compatible avec le climat froid et sec de cette époque. De
plus, de nombreux indices montrent une action de la glace dans la région des terrains
chaotiques. La plupart des scénarios proposés pour expliquer la formation des terrains
chaotiques font en effet intervenir une importante cryosphère (Costard, 1990; Costard et
Baker, 2001; Carr, 1979; Chapman et Tanaka, 2002; Chapman et al., 2003).
Plusieurs indices morphologiques semblent également montrer la possibilité de l’exis-
tence passée de glace dans cette région. Costard et Baker (2001), Warner et al. (2010) et
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FIGURE 3.43 – a) Structures similaires aux kames terrestres (image MOC M2001237)
(Pacifici et al., 2009). Ceux-ci sont perturbés par des thermokarsts (Td). Sous les kames
apparaissent des structures dues à l’écoulement catastrophique d’Ares Vallis (G et S).
b) Structures interprétées comme des thermokarsts (image CTX P01_001520_1825)
(Warner et al., 2010). c) Buttes coniques détectées au fond d’un cratère (image CTX
P21_009313_1877) (Warner et al., 2010). d) Polygones détectés au fond d’un cratère
(image CTX P17_007863_1881) (Warner et al., 2010).
Pacifici et al. (2009) ont ainsi détecté la présence de thermokarsts sur la région d’Ares
Vallis (Fig. 3.43.b). Ceux-ci forment des dépressions circulaires qui coalescent et sont
généralement dues à la dégradation (par la fonte ou la sublimation) de glace proche de la
surface. Warner et al. (2010) montrent également la présence de polygones sur quelques
surfaces de cette région (Fig. 3.43.d). Ceux-ci ressemblent fortement à ceux observés
à moyenne latitude (Chap. 1.4) et indiquent probablement l’existence de glace en sub-
surface. Dans Athabasca Vallis, l’étude de petites buttes coniques (Fig. 3.43.c) révèle que
celles-ci se sont soit formées par un écoulement de lave sur un substrat riche en glace ou en
eau, soit correspondent à des pingos dont l’intérieur est constitué de glace (Warner et al.,
2010). Enfin, Pacifici et al. (2009) identifient des mesas qui sont superposées aux struc-
tures formées par l’écoulement catastrophique d’Ares Vallis (Fig. 3.43.a). Celles-ci sont
de formes diverses, font jusqu’à 500 m d’épaisseur, montrent des morphologies de type
thermokarst en surface, leurs bordures sont abruptes, se soulèvent et montrent une stra-
tification. Tous ces indices morphologiques semblent indiquer que ces mesas présentent
des caractéristiques très similaires aux kames observés sur Terre. Ceux-ci se forment par
le dépôt de sédiments dans les dépressions à la surface d’un glacier puis, suite à la fonte
ou à la sublimation de la glace, ces sédiments se déposent en surface.
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Enfin, l’étude des dépôts stratifiés d’Aram Chaos montre la présence de dépressions
fermées, non déformées, présentant des bords irréguliers et lisses et où aucune trace du
matériel excavé n’est visible (Fig. 3.28). L’une des explications permettant de former ces
dépressions serait la sublimation de glace préalablement présente dans cette unité.
Si toutes ces morphologies glaciaires ne révèlent pas forcément de lien clair avec les
dépôts stratifiés, celles-ci prouvent néanmoins qu’une forte interaction avec une impor-
tante cryosphère a existé dans le passé au niveau des terrains chaotiques.
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Conclusion
Les dépôts stratifiés présents au niveau des terrains chaotiques martiens ont été obser-
vés dans trois principales régions : Aram, Aureum et Iani Chaos. L’étude de ces dépôts
montre que ceux-ci drappent les diverses structures des terrains chaotiques et présentent
tous la stratigraphie suivante :
- Unité inférieure : Cette unité est constituée d’affleurements clairs riches en sulfates
monohydratés (kiésérite) et pauvres en oxydes de fer. La surface de ces affleurements est
souvent couverte de dunes présentant la même minéralogie mais enrichie en oxydes de fer.
Une deuxième unité, peu épaisse, est interstratifiée dans l’unité inférieure et possède des
signatures spectrales qui peuvent être attribuées à la présence d’hydroxysulfate ferrique.
- Unité intermédiaire : Cette unité est également constituée d’affleurements clairs
riches en sulfate monohydraté mais enrichis en oxydes de fer (de type hématite ou goe-
thite) ainsi qu’en ferrihydrite et/ou en sulfates polyhydratés. L’érosion de cette couche
induit l’accumulation de sédiments superficiels sombres et enrichis en oxydes de fer, qui
recouvrent la quasi-totalité des affleurements de cette unité. La surface de celle-ci montre
des morphologies d’érosion typiquement éolienne comme les « yardangs », ainsi que des
mesas et des dépressions peut-être formées par des processus glaciaires.
- Unité supérieure : Cette unité est constituée également d’affleurements clairs, riches
en sulfates monohydratés et plus pauvres en oxydes de fer que l’unité intermédiaire. Ces
affleurements ne se voient que lorque cette unité est entaillée par l’érosion car sa surface
est couverte de poussière et montre des structures d’érosion éolienne de type « sastrugi ».
L’unité supérieure de Iani Chaos ne présente pas cette morphologie de surface particulière
et pourrait contenir du gypse.
Les dépôts stratifiés des trois régions sont donc globalement similaires et sont consti-
tués d’affleurements clairs riches en sulfates monohydratés, et plus ou moins enrichis en
oxydes de fer et/ou en sulfates polyhydratés suivant les unités. L’érosion de ces affleure-
ments induit l’accumulation de sédiments superficiels sombres et enrichis en oxydes de
fer.
Les dépôts observés sur les terrains chaotiques sont très proches de ceux observés dans
Valles Marineris et sur Meridiani Planum, confirmant ainsi que leur mode de formation
est probablement commun.
En ce qui concerne ce mode de formation, un dépôt évaporitique semble soulever de
nombreux problèmes dans la région des terrains chaotiques. Les processus paraissant les
mieux fonctionner pour permettre l’accumulation de sédiments riches en sulfates sur ces
structures singulières sont les modes de dépôt volcaniques et glaciaires. Le mode de dépôt
glaciaire proposé par Niles et Michalski (2009) permet en effet de reproduire la chimie
complexe et la morphologie des dépôts. Il est également plus compatible avec le climat
de la fin de l’Hespérien, et de nombreux indices morphologiques attestent que la glace a
été présente dans cette région. Il permettrait également de former des dépôts similaires,
à une grande échelle et dans des environnements divers. Plusieurs arguments manquent
cependant pour prouver cette hypothèse. Il est par exemple important de regarder si la
formation de sulfates dans une masse de glace existe dans la réalité, sur Terre ou sur
Mars, ou peut être démontrée en laboratoire. Il est également primordial de savoir si un
tel processus est capable de déposer une quantité aussi importante de sédiment.
D’autres accumulations de sulfates sont cependant présentes sous forme de dunes au-
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tour de la calotte polaire Nord. La proximité de ces dépôts et de la calotte semble indiquer
un lien probable entre les deux formations. L’origine de ces dépôts pourrait donc peut-
être nous apporter d’importantes informations sur la plausibilité d’un mode de formation
glaciaire des sulfates martiens. De tous les modes de formation proposés pour les sulfates,
ce processus est également le seul dont la plausibilité peut être testée par des processus
encore actifs aujourd’hui.
Chapitre 4
Les sulfates polaires : étude de la calotte
polaire Nord
A la différence des sulfates équatoriaux, les sulfates polaires ne se trouvent pas au
niveau d’affleurements clairs, mais ont été détectés sur des dunes sombres proches de la
calotte.
Ces dunes appartiennent à la plus grande accumulation éolienne martienne, qui en-
toure entièrement la calotte polaire Nord sur près de 4,7.106 km2. Une signature de gypse
(sulfate de calcium,CaSO4.2H2O) n’a été trouvée jusqu’à présent que sur la partie la plus
dense de ce champ circum-polaire, dans la région d’Olympia Planum (Langevin et al.,
2005a). Le reste des dunes montre plutôt une composition riche en minéraux mafiques
(probablement des pyroxènes) et en minéraux hydratés (Poulet et al., 2008b; Horgan et al.,
2009; Calvin et al., 2009), dont la composition précise reste inconnue.
La présence de ces dunes riches en gypse soulève au moins deux questions telles que :
(1) quelle est la source d’une aussi grande quantité de sédiment superficiel ? et (2) quelle
est l’origine du gypse ?
La proximité entre la calotte polaire et les dunes laisse supposer qu’un lien pourrait
exister entre les sulfates circum-polaires et l’activité présente et passée de la calotte de
glace.
S’il est communément admis que le matériel constituant les dunes provient de la ca-
lotte polaire, l’origine du gypse reste très controversée. Celui-ci étant un minéral très
tendre, il se dégrade rapidement avec le transport (Langford, 2003; Fishbaugh et al.,
2007). Le gypse trouvé sur les dunes d’Olympia Undae s’est donc soit formé in situ, soit
provient d’une source proche. Les différentes implications des deux scénarios peuvent
avoir des répercussions importantes sur la compréhension de Mars. En effet, dans le cas
d’une formation in-situ, les sulfates polaires auraient donc été créés très tard dans l’his-
toire de Mars. Cette hypothèse n’est pas compatible avec la chronologie martienne propo-
sée par Bibring et al. (2006) où les sulfates ne pourraient se former que durant l’Hespérien
et le début de l’Amazonien. L’hypothèse d’une source extérieure serait donc plus compa-
tible avec une formation plus ancienne des sulfates polaires. L’une des sources extérieures
possibles est la calotte polaire (Roach et al., 2007; Calvin et al., 2009). Ainsi, la détermi-
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nation précise de l’origine du gypse polaire pourrait apporter d’importantes informations
sur la plausibilité d’un mode de formation glaciaire des sulfates martiens.
Le but de la présente étude est donc d’identifier les liens possibles entre la calotte
polaire et les dunes qui l’entourent. L’interaction possible entre ces deux formations est
la plus facile à étudier au niveau des escarpements, généralement en forme d’arc, qui en-
taillent la calotte à sa périphérie. Ceux-ci sont en effet très souvent associés à des champs
de dunes.
La première partie de ce chapitre s’attachera à essayer de comprendre le lien entre la
calotte et les dunes là où il est le plus facile à mettre en évidence, au niveau des escarpe-
ments. Cette partie présentera donc en détail l’analyse morphologique et minéralogique
d’un escarpement et du champ de dunes qui lui est associé.
La deuxième partie de ce chapitre étendra les résultats obtenus par l’étude locale à
l’ensemble de la calotte polaire et du champ de dunes, ainsi qu’à tous les escarpements
marginaux.
Ces résultats seront discutés dans une troisième partie.
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4.1 Contexte et évolution géologiques de Planum Boreum
La région polaire Nord de Mars montre une histoire géologique complexe qui s’étend
sur tout l’Amazonien. Ces différentes structures, actuellement visibles dans Planum Bo-
reum (Fig. 4.1), sont décrites ci-dessous par ordre chronologique de formation (résumé
sur la Fig. 4.2).
FIGURE 4.1 – Carte topographique en relief ombré de la calotte polaire Nord (réalisée à
partir de données MOLA à 512 pixels/degré). Le cadre noir indique la localisation de la
Fig. 4.3.
Vastitas Borealis : La plaine de Vastitas Borealis domine l’hémisphère Nord et s’étend
sur environ 1500 km du pôle Nord vers l’équateur, avec des altitudes variant entre -5200
et -4500 m. Ces plaines représentent l’unité la plus ancienne des régions polaires Nord et
définissent la base de l’Amazonien (Tanaka, 2005). Elles constituent des surfaces lisses
qui semblent recouvrir des terrains plus anciens d’âge hespérien (indiqués par exemple
par des cratères « fantômes ») (Head et al., 2002; Buczkowski et al., 2005).
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D’abord interprété comme des coulées volcaniques hespériennes (Scott et Tanaka,
1987), les données à plus haute résolution ont montré que le matériel recouvrant les
plaines du Nord serait plutôt constitué de sédiments apportés par les chenaux de débâcle
de Xanthe Terra et de Chryse Planitia (Tanaka, 2005; Tanaka et al., 2008). Le recouvre-
ment des plaines aurait alors eu lieu au début de l’Amazonien, suite à la fin de l’activité
des chenaux. Les terrains ainsi formés auraient enfin subi des processus périglaciaires,
entrainant le développement des polygones et autres morphologies glaciaires observées à
ces latitudes (voir Chap. 1.4).
FIGURE 4.2 – Activité géologique de Planum Boreum en fonction du temps (simplifié
d’après Tanaka et al. (2008)).
Scandia : La formation de Scandia se superpose aux terrains de Vastitas Borealis
et couvre une large zone s’étalant de 300 km au Nord d’Alba Patera jusqu’à la marge
Sud d’Olympia Planum (Fig. 4.1). Sa surface est beaucoup plus perturbée que celle de
Vastitas Borealis et présente de nombreuses dépressions irrégulières surmontées par des
petites buttes (Scandia Cavi), des mesas d’environ 10 m de haut et des buttes éparses
(Scandia Colles), ou des mesas ovoïdes également d’une dizaine de mètres de hauteur
(Scandia Tholi). La formation de cette seconde unité polaire est elle aussi datée du début
de l’Amazonien. L’histoire de la région de Scandia a donné lieu à deux interprétations
principales :
- Une anomalie thermique régionale associée à l’activité volcanique d’Alba Patera au-
rait entraîné l’apparition de processus comme des diapirs sédimentaires, des volcans de
boue, des pingos, ou des éruptions phréatiques ou cryoclastiques (Tanaka et al., 2003; Ta-
naka, 2005; Tanaka et al., 2008). Ceux-ci auraient modifié la surface de Vastitas Borealis
et auraient créé les différentes unités de Scandia.
- L’accumulation de glace de Planum Boreum aurait été autrefois plus étendue, les
mouvements et la fonte de cette calotte auraient induit la perturbation des terrains de
Vastitas Borealis et la formation de Scandia (Fishbaugh et Head, 2001).
La calotte polaire actuelle s’est déposée sur ces deux dernières unités au cours de
l’Amazonien. Deux principaux épisodes d’accumulation peuvent être distingués dans la
calotte polaire Nord :
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FIGURE 4.3 – Images CTX d’un escarpement en forme d’arc entaillant la calotte polaire
Nord et montrant les différentes unités la constituant (localisation sur la Fig. 4.1). On
notera que les formes visibles à la surface de la BU sont similaires à celles visibles sur
Aram Chaos (Fig. 3.28).
Unité basale ou BU (« Basal Unit ») : La BU constitue la partie inférieure de la
calotte polaire et présente une épaisseur maximale de 1 km. Les dernières études réalisées
à partir des données radar MARSIS et SHARAD (Putzig et al., 2009; Selvans et al., 2010)
montrent que la BU ne s’étend pas sur toute la surface occupée par la calotte polaire, mais
s’étend sous le lobe d’Olympia, sous une majeure partie du lobe principale de Planum
Boreum, et sous une petite partie de Gemina Lingula (Fig. 4.4).
Ces dépôts sont difficiles à dater car ils sont généralement recouverts par les dunes
circum-polaires et par la partie supérieure de la calotte. Les quelques comptages de cra-
tères réalisés datent la surface de la BU entre ∼100 Ma et 2 Ga (Pathare et al., 2005;
Tanaka et al., 2008). Tanaka et al. (2008) séparent la BU en deux unités nommées Rupes
Tenuis et Planum Boreum Cavi, datées respectivement du début et du milieu de l’Ama-
zonien. Cette division n’a cependant pas été repérée avec les données radars et la plupart
des études gardent l’appellation globale de BU. Si une datation de la surface de la BU est
difficile, le fait que ces dépôts inférieurs de la calotte polaire reposent directement sur les
plaines de Vastitas Borealis indique un âge maximum de ∼3 Ga (Tanaka, 2005; Tanaka
et al., 2008). Cette datation, quoique peu précise, révèle que la BU est suffisamment an-
cienne pour avoir subi des variations d’obliquité importantes. Ceci soulève la question de
la manière dont ces dépôts de glace ont pu perdurer durant les périodes de haute obliquité.
L’analyse morphologique montre que cette unité se distingue par un albedo sombre
(Fig. 4.3) qui indique une quantité importante de sédiment. Les observations récentes,
réalisées à partir des images à haute résolution, révèlent que la BU n’est pas constituée
de couches de glace enrichies en poussière, mais plutôt de couches de glace presque pure,
interstratifiées à des dépôts de sédiments sombres (Herkenhoff et al., 2007; Selvans et al.,
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2010). Les strates constituant ces dépôts apparaissent comme planes et irrégulières et pré-
sentent parfois des structures interprétées comme des stratifications entrecroisées (Byrne
et Murray, 2002; Herkenhoff et al., 2007).
La BU étant probablement la source des dunes circum-polaires, les sédiments la consti-
tuant ont généralement été interprétés comme du sable (Byrne et Murray, 2002). Ce sont
cependant généralement des poussières qui sont déposées en même temps que la neige
dans une calotte polaire. Or, la granulométrie de celles-ci est trop fine pour pouvoir s’ac-
cumuler sous forme de dunes. Ainsi, soit la formation de la BU fait appel à des processus
complexes permettant le dépôt de sable, soit les sédiments contenus dans la BU sont bien
des poussières, celles-ci formant des agrégats avec la glace de la taille de grains de sable
lors de la sublimation (Herkenhoff et Vasavada, 1999).
Compte-tenu de la structure particulière de la BU et de la présence possible de sable
en son sein, différents scénarios ont été proposés pour la formation de cette unité basale
(Fishbaugh et Head, 2005) :
- Chenaux de débâcle ou océan : Les sédiments sont apportés par des chenaux de
débâcle qui sont ensuite gelés. La sublimation de la glace entraîne le transport et le gel
de l’eau vers les pôles. La couche de glace ainsi formée protége les sédiments qu’elle re-
couvre. Kreslavsky et Head (2002) proposent également une sédimentation dans un océan
créé par les effluents des chenaux de débâcle. Ces différentes hypothèses sont cependant
peu probables car ce mode de formation induirait le dépôt de sédiment sur d’autres zones
des plaines du Nord que le pôle. De plus, dans le cas des chenaux de débâcle, le dépôt se
ferait plutôt à proximité du chenal et non du pôle.
- Glace basale : Sur Terre, la base des glaciers présente souvent une concentration
en sédiment pouvant atteindre plus de 50%. Cette glace basale peut être due à différents
processus comme la regélation, la congélation, l’entrainement de glace pré-éxistante, le
mélange ou la formation de crevasses. Tous ces processus induisent généralement des
quantités diverses d’eau de fonte qui regèle ensuite. Si l’apparence et la stratigraphie de la
glace basale terrestre semble similaires à la BU, ce scénario semble cependant peu plau-
sible, principalement car la BU est beaucoup plus épaisse que les glaces basales terrestres,
ce qui impliquerait une grande quantité d’eau de fonte.
- Ancien dépôt polaire : Cette hypothèse suggère que la BU correspondrait à une an-
cienne calotte polaire, ce qui expliquerait la stratification de cette unité et son association
avec la calotte actuelle. Le contact entre la partie supérieure et inférieure de la calotte
représenterait alors une discontinuité dans le dépôt qui pourrait être expliquée par : (1)
une quantité de poussière atmosphérique qui diminue et entraine la formation de dépôts
glaciaires présentant un rapport sédiment/glace beaucoup plus faible ou, (2) une érosion à
grande échelle par sublimation de la première calotte, induisant une augmentation relative
du rapport sédiment/glace après sublimation de la glace. Dans les deux cas, ce mode de
formation pourrait permettre la création de grains de type sable par la diagénèse. Il parait
cependant improbable qu’une telle quantité de sable soit produite par ce processus. On
pourrait également s’attendre à ce qu’une calotte ancienne similaire ait été déposée au
niveau du pôle Sud, ce qui n’a pour l’instant pas été observé.
- Dépôt éolien : Ce mode de formation est généralement privilégié par la plupart des
auteurs (Byrne et Murray, 2002; Fishbaugh et Head, 2005; Tanaka et al., 2008). Dans
cette hypothèse, les moyennes latitudes de l’hémisphère Nord subissent une érosion im-
portante. Le sable résiduel migre alors vers le pôle et se trouve piégé dans le bassin de
4.1 Contexte et évolution géologiques de Planum Boreum 151
Vastitas Borealis au pôle. Les champs de dunes ainsi formés seraient ensuite cimentés par
de la glace. Ce scénario est tout d’abord basé sur l’observation de stratifications entrecroi-
sées dans la BU. La présence de ces structures n’est cependant pas acceptée par tous les
auteurs (Edgett et al., 2003). Ce mode de dépôt a également l’avantage de créer une unité
contenant du sable, pouvant être à l’origine des dunes circum-polaires. Ce processus ex-
plique cependant mal la stratification et l’épaisseur des dépôts, ainsi que les observations
récentes montrant que les sédiments sont interstratifiés avec des couches riches en glace.
Herkenhoff et al. (2007) proposent une solution alternative où les strates de la BU
s’accumulent lors de périodes à différentes obliquités. Ainsi, durant les périodes de haute
obliquité, du sable sombre migrerait et s’accumulerait au pôle. Durant les périodes de plus
basse obliquité, la glace se déposerait et empêcherait la saltation des grains sous-jacents.
L’alternance de ces différentes périodes induirait l’accumulation de couches riches en
glace puis riches en sédiments. Les dépôts sédimentaires permettent également de proté-
ger de l’insolation la glace sous-jacente. Le passage à l’unité supérieure de la calotte serait
alors dû à un arrêt de l’apport sédimentaire.
Si la formation de la BU reste discutée, cette unité semble cependant très différente
des dépôts polaires Sud ou des dépôts supérieurs de la calotte Nord. Ceci tend à montrer
que les conditions climatiques sous lesquelles la BU s’est formée étaient probablement
différentes de celles à l’origine des autres dépôts polaires.
Dépôts stratifiés polaires ou NPLD (« North Polar Layered Deposits ») : La par-
tie supérieure des dépôts polaires Nord s’est déposée à partir du milieu de l’Amazonien
(Tanaka et al., 2008) et peut atteindre une épaisseur de 2 km (Phillips et al., 2008; Put-
zig et al., 2009; Selvans et al., 2010). Cette unité se distingue de la BU par un albédo
beaucoup plus fort ainsi qu’une stratification plus fine et régulière (Fig. 4.3). La transition
entre la BU et les NPLD est marquée par une discordance, ainsi qu’une rupture de pente
au niveau des falaises d’érosion.
Les analyses radar s’accordent à montrer que les NPLD sont pauvres en poussière,
avec une concentration d’environ 2 % pour la plupart des couches et de 30 % pour les
réflecteurs les plus forts (Picardi et al., 2005; Phillips et al., 2008; Grima et al., 2009).
Les variations d’albédo entre les strates peuvent donc s’expliquer par des proportions
variables de poussières incluses dans la glace, mais également par des changements de
granulométrie des grains de glace, ainsi que par la variation de la topographie ou de la
texture des différentes couches (Herkenhoff et al., 2007; Calvin et al., 2009).
Si Tanaka et al. (2008) montrent une succession de plusieurs unités définies selon des
morphologies variées, les données radars divisent plutôt les NPLD en 4 unités principales
(Putzig et al., 2009). Smith et Holt (2010) révèlent également un changement dans le
mode de stratification dans la partie supérieure des NPLD. Dans la partie inférieure, sur
environ 1500 m d’épaisseur, les strates sont continues et sub-horizontales. Cette stratifica-
tion régulière est interrompue par des discontinuités qui pénètrent entre 500 et 700 m sous
la surface de la calotte, et présentent des pentes entre 0.33 et 1.65°, ainsi que des longueurs
supérieures à 65 km. L’intersection entre ces discontinuités et la surface des NPLD corres-
pond aux dépressions en forme de spirale observées sur la calotte polaire (Fig. 4.1). Les
informations apportées par les données radar confirment le scénario proposé auparavant
par Howard (1978), Howard et al. (1982), Howard (2000), Ivanov et Muhleman (2000) et
Ng et Zuber (2006) pour expliquer la formation de ces spirales. Selon ce scénario, au fur
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et à mesure du dépôt des couches de glace, le vent katabatique descendant le long de la ca-
lotte induit l’ablation de la glace sur les pentes face à l’équateur et le dépôt de cette glace
sur les pentes face au pôle. La formation de ces spirales entraine également l’exhumation
de la poussière contenue dans les NPLD. Celle-ci est transportée par le vent et s’accumule
sur les pentes face au pôle, ainsi que sur la surface de la calotte sous la forme de pellicules
sombres (Rodriguez et al., 2007). La création de ces spirales ne s’initie qu’après le dépôt
des 3/4 des NPLD. Un changement climatique, encore non déterminé, a donc nécessaire-
ment eu lieu afin de favoriser la formation de ces structures dans la partie supérieure des
dépôts.
Des escarpements, généralement en forme d’arc (Fig. 4.3), entaillent également les
NPLD, ainsi que les spirales et la BU. Leur formation est donc probablement postérieure
ou contemporaine de celle des spirales.
Dunes circumpolaires : Le plus important champ de dunes trouvé sur Mars entoure
entièrement la calotte polaire Nord entre 70°N et 85°N sur ∼844.000 km2. Les analyses
les plus récentes estiment le volume de sédiment constituant ces dunes entre 1300 et
3600 km3 (Hayward et al., 2010). Ces dunes polaires ont été définies comme possédant
le plus faible albédo et la plus faible inertie thermique de tous les champs de dunes mar-
tiens (Thomas et Weitz, 1989; Herkenhoff et Vasavada, 1999). Les mesures de teneur en
hydrogène effectuées par le spectromètre à neutron de Mars Odyssey montrent que ces
dunes sont probablement constituées de dépôts nivéo-éoliens présentant des alternances
de glace et de sable (Feldman et al., 2008).
La plupart des études s’accordent à montrer que le matériel constituant les dunes pro-
vient de la calotte polaire et, plus particulièrement de l’érosion de la BU (Thomas et Weitz,
1989; Byrne et Murray, 2002; Fishbaugh et Head, 2005). Tanaka et al. (2008) suggèrent
au contraite que ces dépôts résultent de l’érosion des régions de Scandia et de Rupes
Tenuis et se sont formés tout au long de l’Amazonien.
C’est sur la partie la plus dense de ce champ circum-polaire, dans la région d’Olympia
Undae, qu’une signature de sulfate de calcium identifiée comme du gypse (CaSO4.2H2O)
a été détectée. Etant donné le faible albédo de ces dunes, d’autres minéraux sont mélangés
au gypse et ont été identifiés comme des minéraux mafiques ainsi que d’autres minéraux
hydratés (Poulet et al., 2008b; Horgan et al., 2009; Calvin et al., 2009).
La suite de ce chapitre décrira plus précisément ces dépôts superficiels circum-polaires
et portera plus particulièrement sur la détermination de leur origine et de la source du
gypse. Cette étude se concentrera principalement sur l’interaction possible entre ces sédi-
ments et les accumulations de glace polaire.
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4.2 Origine du gypse polaire : Étude locale
Afin de déterminer précisément l’origine des dunes et du gypse polaire, une première
étude locale a été réalisée au niveau d’une zone clé, où les dunes et la plupart des structures
principales de la calotte polaire peuvent être observées. Cette étude locale a fait l’objet
d’une publication dans « Icarus » en 2010 (Massé et al., 2010). Ce chapitre sera donc
constitué de cet article, précédé d’un bref résumé en francais.
4.2.1 Résumé
La calotte polaire Nord de Mars s’étend sur ∼1300 km de diamètre et présente une
épaisseur maximale de 3 km. Elle est constituée d’une accumulation de couches de glace
d’eau contenant des quantités plus ou moins importantes de sédiments. On distingue glo-
balement une unité basale (BU) enrichie en sédiment, et une unité supérieure (NPLD)
enrichie en glace (Fig. 4.4.c). La topographie de la surface de la calotte est dominée, au
centre par des dépressions en forme de spirale entaillant les NPLD, et sur les marges par
des escarpements entaillant les NPLD et la BU (Fig. 4.4.a et .c). Un champ de dunes en-
toure entièrement la calotte polaire où une signature de gypse a été trouvée dans la région
d’Olympia Planum (Fig. 4.4.b). Une signature de minéraux hydratés a été détectée sur le
reste du champ de dunes et pourrait peut-être également correspondre à du gypse (Calvin
et al., 2009; Horgan et al., 2009).
La proximité de la calotte et des dunes suggère un lien possible entre l’activité de la
calotte, la formation et l’accumulation de dunes riches en sulfates. Afin de déterminer la
plausibilité de cette interaction, la présente étude s’est concentrée sur l’analyse détaillée
de la morphologie, de la structure et de la composition d’une région située en bordure de
la calotte, entre Olympia Cavi et Gemini Scopuli (Fig. 4.4.a). Cette région permet d’ob-
server au même endroit le champ de dunes ainsi que toutes les structures principales de la
calotte polaire (Fig. 4.5 et 4.6).
Description morphologique de la zone d’étude : La morphologie de la région étu-
diée a été analysée à partir des images à haute résolution HiRISE et CTX, et des données
de topographie MOLA.
Ces données montrent que différentes structures peuvent être observées dans la zone
d’étude : la surface des NPLD perturbée par les terminaisons de deux dépressions en
forme de spirale, deux escarpements en forme d’arc entaillant les NPLD et la BU sous-
jacente, des champs de dunes présents au pied des escarpements (Fig. 4.6). L’observation
détaillée de ces objets entraine différentes conclusions :
- Le champ de dunes : La morphologie et l’orientation des dunes montrent un vent
dominant catabatique descendant depuis la surface de la calotte vers le champ de dunes
(Fig. 4.6).
- Les escarpements en forme d’arc : Ces escarpements se sont formés par l’ablation
régressive de la calotte polaire principalement par sublimation. L’observation précise de
ces escarpements montre que le sédiment constituant les dunes provient directement de
la calotte polaire et s’échappe au niveau de l’escarpement au fur et à mesure que la glace
sublime (Fig. 4.6).
- La surface des NPLD : Un plateau sub-horizontal à l’intérieur d’une des dépressions
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en spirale à la surface des NPLD (Fig. 4.6.b) correspond à un paquet disséqué de couches
de glace riches en poussière (Fig. 4.7.a et d.). Il est recouvert de sédiment et présente
des figures de sublimation connues sous le nom de cupules d’ablation sur les glaciers
terrestres (Fig. 4.7). Le sédiment recouvrant le plateau s’est donc accumulé à la surface
de la glace lors de la sublimation de celle-ci.
L’étude morphologique de cette zone montre donc que le sédiment superficiel recou-
vrant la calotte et constituant les dunes provient directement de la calotte polaire elle-
même. Les particules préalablement piégées dans la glace s’accumulent en surface après
sublimation puis sont transportées par le vent catabatique en direction des dunes.
Analyse minéralogique : Deux hypothèses principales peuvent être émises sur l’ori-
gine du gypse circum-polaire : (1) comme les sédiments formant les dunes, le gypse peut
provenir directement de la calotte polaire ou, (2) le gypse se forme comme minéral se-
condaire à l’intérieur même des dunes. L’évaluation de la première hypothèse nécessite
de pouvoir détecter la composition des poussières sur les couches les plus riches en sédi-
ments de la calotte. La signature spectrale de ces particules sédimentaires est cependant
généralement faible et mélangée à celle de la glace. Afin de pouvoir mieux déterminer la
composition des minéraux inclus dans la glace, différents outils ont été développés :
- Mesures expérimentales : Afin d’appréhender le comportement spectral d’un mé-
lange gypse/glace, des spectres à différentes proportions de ce mélange ont été acquis
en laboratoire dans des conditions de température et de pression martiennes. Ces spectres
montrent que plusieurs bandes d’absorption typiques du gypse subsistent avec le mélange,
mais que celles-ci sont généralement peu profondes et chevauchent les bandes d’absorp-
tion typiques de la glace (Fig. 4.8).
- Critères spectraux : Du fait du chevauchement des signatures de glace et de gypse,
cette méthode n’a été utilisée que pour la détection des bandes d’absorption à 1.5 µm
(typique de la glace) et 1.9 µm (typique des minéraux hydratés).
- Les dérivées spectrales : Cette méthode, initialement développée pour les données
hyperspectrales terrestres (Verpoorter, 2009), est basée sur la dérivation des spectres (Fig.
4.9) et permet de distinguer les bandes d’absorption qui se chevauchent.
L’utilisation de ces différentes méthodes révèle que des signatures de gypse, et peut-
être de perchlorate ou d’hannebachite (2CaSO3.H2O), peuvent être détectées sur tous les
sédiments superficiels de la zone d’étude : les dunes, le sédiment s’échappant de l’escar-
pement, le sédiment recouvrant le plateau en surface de la calotte, et les couches de glace
les plus riches en poussière (Fig. 4.11, 4.12, 4.13, 4.14 et 4.15). Tous ces sédiments pré-
sentent donc la même composition et contiennent du gypse.
Discussion : Ce résultat montre que les cristaux de gypse sont présents initialement
à l’intérieur de la calotte polaire et font partie des sédiments contenus dans les NPLD
et la BU. Suite à la sublimation, ces sédiments riches en sulfates s’échappent, et s’accu-
mulent sous forme de till de sublimation à la surface de la calotte. Les sédiments sont
également transportés par le vent catabatique et s’accumulent sous forme de dunes (Fig.
4.16). Cette interprétation est cohérente avec l’observation de sulfates, et plus particuliè-
rement de gypse, dans les carottes glaciaires prélevées en Antarctique et au Groenland
(Ohno et al., 2006; Iizuka et al., 2006, 2008). L’analyse de ces sulfates glaciaires ter-
restres amène également des contraintes sur l’origine ultime du gypse martien. Ceux-ci
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semblent en effet s’être formés par l’altération de particules de poussière à la fois dans
l’atmosphère, avant le dépôt, et à l’intérieur même de la glace. Un processus similaire
pourrait donc être envisagé pour la formation des sulfates polaires martiens.
Cette étude est détaillée dans la publication ci-après.
MARTIAN POLAR AND CIRCUM-POLAR SULFATE-BEARING DEPOSITS :
SUBLIMATION TILLS DERIVED FROM THE NORTH POLAR CAP
M. Massé, O. Bourgeois, S. Le Mouélic, C. Verpoorter, L. Le Deit, J.-P. Bibring
Introduction : Various kinds of sulfates have been discovered in several regions of Mars,
both from in-situ ground observations by the Spirit and Opportunity rovers and from or-
bital observations by the OMEGA and CRISM imaging spectrometers. In equatorial and
mid-latitude regions, Mg-, Fe- and Ca- sulfates have been detected in light toned layered
deposits and in soils (Christensen et al., 2004b; Gendrin et al., 2005; Arvidson et al.,
2006b; Squyres et al., 2006a; Le Deit et al., 2008; Massé et al., 2008; Roach et al., 2009;
Wray et al., 2009). At higher latitudes, Ca-sulfates have been detected in dark dune fields
in the vicinity of the North Polar Cap (Langevin et al., 2005a; Roach et al., 2007) and
possibly in the permafrost of the Phoenix landing site (Hecht et al., 2009). Understanding
the origin of these various kinds of sulfate-bearing deposits is of importance because they
constitute key elements to constrain the evolution of the Martian surface and past climate.
Various hypotheses have been suggested so far to explain their formation. On Earth, large
accumulations of sulfates commonly form in evaporitic environments (Rouchy et Blanc-
Valleron, 2006) ; one of the classical hypotheses for the formation of sulfates on Mars is
therefore evaporitic concentration and deposition in water bodies (Catling, 1999). Other
classical hypotheses involve in-situ weathering of sulphide deposits or basaltic materials
by acid fogs or acid groundwaters (see review in (Chevrier et Mathé, 2007). Recently,
Niles et Michalski (2009) suggested that Martian equatorial sulfates have formed by wea-
thering of dust trapped in ancient equatorial ice caps.
Interestingly, the largest accumulation of sulfates detected so far on Mars is located
on Olympia Planum, a crescent-shaped dome, 500 km in radius, located at the present-
day border of the North Polar Cap (Fig. 4.4.a and .b) (Langevin et al., 2005a; Roach
et al., 2007). This dome corresponds to an ancient part of the North Polar Cap, which
has been exhumed by erosional retreat of its upper part (Zuber et al., 1998; Fishbaugh
et Head, 2000, 2005). This dome is now extensively covered by superficial sediment and
dark dunes. These correspond to the densest part of the Circum-Polar Dune Field that
encircles the whole North Polar Cap (Fishbaugh et al., 2007; Tanaka et Hayward, 2008).
The spectral signature of hydrated Ca-sulfate (most likely gypsum) observed by OMEGA
and CRISM in this region is correlated to the dark dunes that cover Olympia Planum (Fig.
4.4.b) (Langevin et al., 2005a; Roach et al., 2007).
The presence of gypsum in dunes resting on an erosional relict of the North Polar Cap
raises the question of whether a link exists between the processes of formation and/or
accumulation of these circum-polar sulfates and the past or present activity of the ice cap.
The aim of our study is therefore to evaluate, by an integrated morphological, structural
and compositional analysis, whether polar and circum-polar gypsum-rich deposits, such
as those observed in Olympia Planum, derive from the North Polar Cap or not.
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For that purpose, we focus on a key area located at the border of the North Polar Cap,
between Olympia Cavi and Gemini Scopuli (Fig. 4.4.a and 4.5). This area provides a com-
prehensive view, on the same location, of (1) the Circum-Polar Dune Field, (2) the surface
of the North Polar Cap and (3) a natural cross-section that reveals the internal structure
of the ice cap. Morphological and structural information on this area is provided by the
analysis of HiRISE and CTX images and MOLA topographic data, while compositional
constraints are provided by the analysis of CRISM and OMEGA hyperspectral data.
In section 4.2.2, we briefly describe the North Polar Cap, the associated polar and
circum-polar superficial accumulations of dark sediment (including the Circum-Polar
Dune Field) and we review current hypotheses for the origin of the circum-polar sulfate
deposits. Then, we introduce in section 4.2.3 the structure and landforms of the study area
and discuss their significance. In section 4.2.4, we present the results of the spectroscopic
compositional analysis. We finally discuss in section 4.2.5 the implications for the origin
of polar and circumpolar sulfates.
4.2.2 Geological setting
4.2.2.1 The North Polar Cap
The North Polar Cap rests in the lowest part of the Vastistas Borealis topographic ba-
sin (Fig. 4.4.a and .c). It is 1300 km in diameter and reaches a maximum thickness of 3
km at its center (Zuber et al., 1998). The formation of the whole ice cap took place during
the Amazonian (Carr et Head, 2010). It is a stack of water ice layers containing various
amounts of intermixed sediment (dust or sand) (Kieffer et al., 1976; Tsoar et al., 1979;
Howard et al., 1982; Fishbaugh et al., 2008). Two distinct units have been recognized
in this stack (Fig. 4.4.c). The first one corresponds to the Basal Unit (BU), which rests
directly on the Vastistas Borealis Formation (VBF). High-resolution images reveal that
the BU consists of a low albedo, 1 km-thick formation displaying platy interbedded se-
quences of ice-rich and sediment-rich layers (Byrne et Murray, 2002; Edgett et al., 2003;
Fishbaugh et Head, 2005). SHARAD and MARSIS radar soundings have confirmed the
existence of this sediment-rich BU, and have revealed that it is largely confined to the
major lobe of the North Polar Cap (Fig. 4.4) (Picardi et al., 2005; Phillips et al., 2008;
Putzig et al., 2009). The second unit corresponds to the upper (and younger) part of the ice
cap, which is composed of the North Polar Layered Deposits (NPLD). On high-resolution
images, the NPLD appear brighter and more finely layered than the BU. The majority of
the NPLD is made of water ice and their layering results from varying fractions of in-
cluded sediment and/or varying ice grain sizes (Kieffer et al., 1976; Calvin et al., 2009).
Radar soundings have confirmed that the amount of sediment in the NPLD is small, with
only∼2% for most layers and∼30% for a few strong radar reflective layers (Picardi et al.,
2005; Phillips et al., 2008). On the basis of morphological and sedimentary interpretation
of high-resolution images, Tanaka et al. (2008) subdivided the BU and the NPLD into a
full suite of stratigraphic units.
The surface morphology of the North Polar Cap is dominated by interior spiral troughs
and marginal steep arcuate scarps (Howard, 2000) (Fig. 4.4.a and .c). These spiral troughs
and arcuate scarps provide natural cross-sections where the internal structure of the North
Polar Cap can be observed. Spiral troughs only cut through the NPLD and do not reach
the BU (Putzig et al., 2009). The most widely accepted hypothesis for their formation
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FIGURE 4.4 – a) Topographic map of the North Polar Cap (shaded and colored relief
image computed from the MOLA DEM at ∼512 m/pixel overlain on a MOC mosaic at
∼221 m/pixel). The orange dotted line represents the extension of the Basal Unit (BU)
inferred from radar soundings by Putzig et al. (2009). The grey box indicates the location
of the Figure 4.5. b. Map of gypsum concentration in the Circum-Polar Dune Field, com-
puted from 11 OMEGA observations by Langevin et al. (2005a). The North Polar Cap
appears in white and grey, whereas the Circum-Polar Dune Field appears in black. Colors
indicate the depth of the 1.927 µm absorption band, interpreted as a proxy for the distribu-
tion of gypsum. c) Interpretative cross-section of the North Polar Cap based on SHARAD
radargrams Putzig et al. (2009). The dotted line indicates the top of the Vastitas Borealis
Formation (VBF), as interpreted from scarce radar returns.
is ablation due to katabatic winds and sublimation (Howard, 2000; Ivanov et Muhleman,
2000). Katabatic winds and sublimation are most probably also responsible for the for-
mation of the marginal arcuate scarps (Warner et Farmer, 2008). The correlation between
the location of the arcuate scarps and the spatial extent of the BU has been attributed to
preferential undermining of the scarp bases because of the presence of sand in the BU
(Howard, 2000; Edgett et al., 2003).
During Martian winters, a layer of CO2 and H2O frost, approximately one meter in
thickness, covers the North Polar Cap. This seasonal frost coverage begins to sublimate
in spring and has disappeared by the end of summer (Smith et al., 2001b; Byrne et al.,
2008).
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4.2.2.2 Polar and circum-polar superficial accumulations of dark sediment
In addition to sediment intermixed in the ice of the BU and of the NPLD, dark polar
and circum-polar sediment has also been observed in the form of (1) superficial accumu-
lations on the floors of some spiral troughs, (2) extensive superficial mantles (classically
named dark veneers (Rodriguez et al., 2007)) covering the surface of the NPLD, and (3)
dunes located in the Circum-Polar Dune Field (Rodriguez et al., 2007; Horgan et al.,
2009). The sources of the dark veneers and of the sedimentary accumulations in spi-
ral troughs are sediment-rich layers of the NPLD (Rodriguez et al., 2007; Tanaka et al.,
2008).
The Circum-Polar Dune Field is the largest dune field on Mars. It extends between
70°N and 85°N in latitude and entirely rings the North Polar Cap (Fig. 4.4.b). Most of
the dark dunes constituting the Circum-Polar Dune Field have been classified as trans-
verse and barchan dunes (Tsoar et al., 1979). Based on the shape of these dunes and on
their systematic association with arcuate scarps, Thomas et Weitz (1989) inferred that the
source of the circum-polar dune material is sand that was initially contained within the
North Polar Cap. Herkenhoff et Vasavada (1999) thus conjectured that the dune material
might be composed of filamentary sublimation residue formed by concentration of dust in
sand-size aggregates during sublimation of the ice cap. Alternatively, it has been sugges-
ted that the major source for the circum-polar dune material is sand derived from the BU
rather than dust derived from the whole ice cap (Fishbaugh et Head, 2005; Herkenhoff
et al., 2007).
4.2.2.3 Sulfates in polar and circum-polar superficial sediment
Spectroscopic studies have revealed unambiguous signatures of a calcium-rich hydra-
ted sulfate (most likely gypsum) on Olympia Planum (Fig. 4.4.b) (Langevin et al., 2005a;
Roach et al., 2007). In this portion of the Circum-Polar Dune Field, the density of dunes is
at its highest (Tanaka et Hayward, 2008). In the inter-dune substrate of Olympia Planum,
Roach et al. (2007) detected gypsum signatures, which appear weaker than those found on
dunes. These weak signatures indicate either that small amounts of fine-grained gypsum
are present within the bulk of the inter-dune substrate or that a thin layer of gypsum-rich
particles covers the inter-dune substrate.
Poulet et al. (2008b); Horgan et al. (2009); Calvin et al. (2009) detected spectroscopic
signatures of hydrated minerals on the entire Circum-Polar Dune Field, on the NPLD
dark veneers and on the sedimentary accumulations covering spiral troughs. It is unclear
however whether these signatures correspond to gypsum, to another kind of hydrated
sulfate or more generally to any other hydrated minerals. If these signatures do correspond
to gypsum, as they do in Olympia Planum, their weakness has to be attributed either (1)
to low gypsum concentrations, (2) to scattering effects due to texture, or (3) to spatial
exposures of gypsum being too small to be resolved with the spatial resolution of the
instrument (Calvin et al., 2009).
The darkness of the circum-polar sediments suggests that they are not pure gypsum.
Poulet et al. (2008b); Horgan et Bell (2009) have also identified signatures of mafic mi-
nerals, which could explain their low albedo. Alternatively, Fishbaugh et al. (2007) sug-
gested that secondary oxides may darken these sediments.
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FIGURE 4.5 – Context map of the study area (shaded and colored relief image computed
from the MOLA DEM at ∼512 m/pixel overlain on a CTX mosaic ; location indicated
by a grey box in Figure 4.4). Topographic contours drawn at 200 m intervals underline
the interior spiral troughs and the marginal arcuate scarps. The Circum-Polar Dune Field
appears as a low-albedo unit, whereas ice appears as light outcrops. The study area (red
box) encompasses the surface of the North Polar Cap, two spiral troughs, two arcuate
scarps and a portion of the Circum-Polar Dune Field. The orange dotted line represents
the extension of the Basal Unit (BU) inferred from radar soundings by Putzig et al. (2009).
4.2.2.4 Currently proposed origins for circum-polar sulfates
Because of its softness, gypsum is easily susceptible to physical weathering ; therefore
the gypsum detected on Olympia Planum has probably formed in-situ or within a short
distance from its current location (Fishbaugh et al., 2007). On this basis, Langevin et al.
(2005a) suggested two different hypotheses for the formation of gypsum in Olympia Pla-
num : interaction of Ca-rich minerals with snow containingH2SO4 derived from volcanic
activity or formation as an evaporite deposit after major meltwater outflows from the ice
cap during warm climatic incursions. Fishbaugh et al. (2007) suggested that water from
nearby channels percolated through dunes that cover the eastern end of Olympia Planum
and attributed the formation of gypsum there to a combination of (1) in-situ aqueous wea-
thering of sulfide- and high-calcium-pyroxene-bearing dune materials and (2) formation
of evaporitic gypsum crystals in the pore spaces of these materials. Szynkiewicz et al.
(2010) suggested that gypsum crystals were formed by evaporation of saline waters and
were later transported by winds towards Olympia Planum.
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Alternatively, it has been suggested that gypsum minerals could derive directly from
the underlying BU (Roach et al., 2007; Calvin et al., 2009) ; this interpretation would
be consistent with the possible existence of small amounts of gypsum in the inter-dune
substrate (Roach et al., 2007).
To further constrain the extent and the origin of polar and circum-polar sulfate depo-
sits, we focus on a key area which encompasses all the features described above (Fig. 4.5) :
(1) the surface of the North Polar Cap, (2) two spiral troughs, (3) two marginal arcuate
scarps providing natural cross-sections through the NPLD and the BU and (4) a portion
of the Circum-Polar Dune Field. This area is located at the border of the North Polar Cap,
between Olympia Cavi and Gemini Scopuli, at the latitude of 83°N and the longitude of
118°E. The portion of the Circum-Polar Dune Field comprised in this study area is located
outside the gypsum-rich area previously identified by Langevin et al. (2005a) (Fig. 4.4.b),
but spectroscopic signatures of hydrated minerals have been detected there (Horgan et al.,
2009; Calvin et al., 2009). Based on a detailed morphological and compositional ana-
lysis of this area, we will demonstrate that gypsum is present in all kinds of polar and
circum-polar superficial accumulations of dark sediment, and that it derives from the ice
cap.
4.2.3 Structure and landforms of the study area
4.2.3.1 Data and methods
We investigate the structure and landforms of the study area with complementary data
sets, which provide different kinds of information. All these datasets have been incorpo-
rated into a geographic information system using the Mars 2000 geographic coordinate
system and the polar stereographic projection.
Topographic information is provided by the Mars Orbiter Laser Altimeter (MOLA).
The selected polar digital terrain model has a relative vertical accuracy of 1 m and an
average spatial resolution of 512 pixel/degree (Smith et al., 2001a). Geomorphological
and structural information is provided by (1) images of the Context Camera (CTX) with
a spatial resolution of 6 m/pixel over a swath that is about 30 km wide (Malin et al.,
2007), (2) images of the High Resolution Imaging Science Experiment (HiRISE) with a
resolution up to 30 cm/pixel for a swath width of 6 km (McEwen et al., 2007). Since we
aim at observing sediment in the bulk and at the surface of the permanent ice cap, we use
CTX and HiRISE images acquired in summer only, in order to minimize the effect of the
seasonal CO2 and H2O frost coverage.
4.2.3.2 Description of landforms in the study area
A CTX image, an interpretative sketch-map and an interpretative cross-section of the
whole study area are shown in Fig. 4.6.
The surface of the NPLD occupies the northern half of the image. The outer reaches of
two spiral troughs strike NW-SE across the NPLD (Fig. 4.5 and 4.6). In the area encom-
passed by the image, these troughs are 300 to 500 m deep. Unlike other spiral troughs ob-
served elsewhere on the North Polar Cap by Rodriguez et al. (2007); Horgan et al. (2009),
the troughs of the study area are not covered by dark sediment. The internal layering of
the NPLD is thus exposed in these troughs. Differences in albedo between the exposed
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layers indicate either that they contain differing amounts of sediment intermixed with the
ice or that they have differing ice grain sizes (Calvin et al., 2009). Along the northern
border of the northernmost trough, the surface of a dissected packet of ice layers forms
a tabular outcrop covered by dark sediment and bordered by an escarpment 100 m-high
(Fig. 4.6).
In the central-eastern and south-western parts of the image, two arcuate scarps, facing
south, cut through the NPLD (Fig. 4.5 and 4.6). The northernmost arcuate scarp is∼25 km
wide and extends beyond the eastern border of the image ; its maximal height is 500 m.
The southernmost one is ∼20 km wide and extends beyond the western border of the
image ; its maximal height is 300 m. The average slope gradient is 30° in the steepest
parts of both scarps. The two arcuate scarps intersect, hence were probably carved later
than, the spiral troughs. These scarps provide vertical sections through the whole stack of
NPLD present in this area, and the BU that has been exhumed at their base (Fig. 4.6). The
BU is distinguishable from the NPLD by a break in topographic slope at the base of the
scarps (Fig. 4.6.c and .d), by its darker tone due to its larger concentration in sediment,
and by the fact that the beds of the BU form resistant shelves, and are organized in platy
interbedded sequences of ice-rich and sediment-rich layers (Fig. 4.6.c). The fact that the
BU crops out at the base of arcuate scarps in this region is consistent with the extension
of the BU as inferred from radar soundings (Putzig et al., 2009) (Fig. 4.4 and 4.5).
South of each scarp, the topographic surface dips gently northwards. In these latter
regions, superficial sediment and dunes of the Circum-Polar Dune Field cover the NPLD
and the BU, except for the southernmost part of the image where ice is visible (Fig. 4.6).
4.2.3.3 Release of dark superficial sediment towards dune fields by horizontal abla-
tion of ice layers at arcuate scarps
On Earth, the formation of steep arcuate marginal scarps is typical of those glaciers
where sublimation is the dominant process of ablation. These include equatorial glaciers
such as those located on the Kilimanjaro in Africa and polar glaciers such as those located
in the Dry Valleys in Antarctica. It has been shown that these steep terrestrial ice walls
are erosional forms that move backward by horizontal regressive ablation of the ice under
the effect of radiant heating (Fountain et al., 2006; Hoffman et al., 2008; Molg et Hardy,
2004; Molg et al., 2003, 2008). We infer that the steep arcuate scarps observed in the study
area have formed by a similar process of horizontal regressive ablation of the North Polar
Cap. In the pressure and temperature conditions currently prevailing at these latitudes on
Mars, sublimation is the most probable process by which ablation of ice and erosional
retreat of the scarps may have occurred (Ivanov et Muhleman, 2000).
The substrate of the regions lying at the bottom of the two arcuate scarps comprises
the BU and the NPLD (Fig. 4.6.a, .b, .d). This substrate is covered by a superficial mantle
of dark sediment and by dark dune fields. These are separated from the corresponding
scarps by distances of 0 to 6 km (Fig. 4.6.a and .b). The dunes belong to the barchan or
barchanoid types defined by McKee (1979); Hayward et al. (2007), which are indicative
of unidirectional winds (Bagnold, 1954). The orientation of the dunes indicates that the
dominant wind blows down scarp from the NE (Fig. 4.6.a and .b).
The northern border of each dune field comprises a belt of large barchans, which is
particularly well defined for the northernmost field (Fig. 4.6.a and .b). The presence of
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FIGURE 4.6 – Structure and morphology of the study area. a) CTX image
P01_001593_2635_XI_83N241W (location indicated by a red box on Figure 4.5.) b)
Interpretative sketch-map of Figure 4.6.a. The interval of MOLA elevation contours is
100 m. c) Close-up view of the northernmost arcuate scarp, showing the NPLD in its up-
per part, the BU in its lower part and superficial dark streamers extending from its base
towards the associated dune field (location indicated by a black box on Figure 4.6.a. d)
Interpretative cross-section of the study area (location on Figure 4.6.a and .b). The topo-
graphic profile is based on MOLA DTM.
this upwind belt is classical in terrestrial dune fields and can be explained by the fact that
dunes of the first row lose less sand than they gain and turn into mega dunes (Bagnold,
1954; Tsoar et al., 1979). At a distance of 0 to 900 m from their upwind border belts, both
dune fields are constituted by smaller, closely packed, barchanoids. At the down-wind
portions of the fields, the end barchans have a tendency to disperse. This organization is
consistent with the wind blowing dominantly from the NE down the surface of the North
Polar Cap and down the scarps. Frost streaks at the surface of the NPLD also indicate that
the wind blows dominantly from the NE (Fig. 4.6.a).
At the feet of both scarps, dark streamers striking NE are visible (Fig. 4.6.a and .c).
These features indicate that dark sediment that has been released from ice layers ablated
by the retreat of the scarps was accumulated at their feet in the form of dark sublimation
tills covering the NPLD and the BU. This sediment is then transported by the wind towards
the dune fields.
All of our observations in this region are thus consistent with the systematic associa-
tion, elsewhere around the North Polar Cap, of dune fields with arcuate scarps and with
the corresponding interpretation that the material present in the Circum-Polar Dune Field
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derives from the North Polar Cap (Tsoar et al., 1979; Thomas et Weitz, 1989; Howard,
2000; Warner et Farmer, 2008). We infer that this material (1) was released from the ice
cap as the arcuate scarps retreated by sublimation, (2) was then mobilized by katabatic
winds descending along the surface of the North Polar Cap and (3) was eventually depo-
sited in dune fields around the ice cap.
FIGURE 4.7 – a) Sublimation landforms observed on a dissected packet of sediment-rich
ice layers in the NPLD (Portion of HiRISE image PSP_009267_2640, location indicated
by a black box in Figure 4.6.a). The extent of the superficial ablation till released by su-
blimation of the packet of ice layers is delineated by the white dotted line. b) Close-up
view on sublimation till and polygonal ablation hollows at the surface of the packet of
ice layers (location indicated by the white box in Figure 4.7.a). c) Example of terrestrial
ablation hollows with concentration of ablation till on ridges at the surface of the Vatnajö-
kull glacier in Iceland (20 cm long hammer for scale) (photo M. Massé). d) Interpretative
block diagram illustrating the internal structure of the packet of ice layers and the surface
sublimation landforms produced by downward ablation of the ice layers.
4.2.3.4 Release of dark sediment at the surface of the NPLD by vertical ablation of
ice layers
The northern (south-facing) slope of the northernmost spiral trough is interrupted by
an escarpment 100 m high (Fig. 4.6). We interpret this scalloped escarpment as the ero-
sional front of a dissected packet of ice layers (Fig. 4.7.a and .d). Above the escarpment
is a 3 km wide topographic plateau entirely covered by dark sediment and corresponding
to an erosional surface that developed at the expense of this packet of ice layers. Erosio-
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nal remnants of the uppermost layers of the packet appear in the form of linear tongues
and ovoid tabular ridges striking East-West, a few hundred meters in average width, that
are entirely covered by dark sediment (Fig. 4.7.a, .b and .d). At the center of some of
these ovoid ridges is a depression where the superficial dark sediment is less abundant
(Fig. 4.7.a and .b). These remnant buttes indicate that some ice layers, which formerly
covered the whole plateau, have now been extensively dissected by erosion. Sublimation
is the major process by which near complete ablation of these layers can have occurred
in this region (Ivanov et Muhleman, 2000). This interpretation is supported by the exis-
tence of similar landforms in terrestrial glaciers subjected to sublimation, such as on the
Kilimanjaro (Molg et Hardy, 2004; Molg et al., 2003, 2008).
Between the remnant buttes, the plateau has a specific roughness, composed of clo-
sely spaced, regular, polygonal hollows (Fig. 4.7.b). These hollows are 20 to 50 m in
diameter and are separated from each other by ridges that form a « honeycomb-like net-
work » (Milkovich et al., 2006). Differences in albedo between the hollow centers and
the boundary ridges reveal that the sediment is denser on the ridges than in the hollows.
This specific kind of surface texture is common on terrestrial glaciers and snowfields (Fig.
4.7.c). It is known as ablation hollows or suncups (Rhodes et al., 1987; Betterton, 2001).
Terrestrial ablation hollows form through radiant heating of the ice surface due to direct
or indirect sunlight, which causes ablation of the ice by melting or sublimation (Rhodes
et al., 1987; Betterton, 2001; Milkovich et al., 2006). These features grow because hollow
centers receive more reflected light than ridges. As surface lowering by ablation proceeds,
any sediment particle that was initially present within the bulk of the ice will move in
a trajectory perpendicular to the surface and the sediment will thus concentrate on the
ridges (Rhodes et al., 1987). Though they have not unambiguously observed them, Mil-
kovich et al. (2006) postulated that ablation hollows likely exist on the North Polar Cap
of Mars. On Earth, these features generally form by surface melting. By contrast, under
the pressure and temperature conditions prevailing at these latitudes on Mars, the deve-
lopment of ablation hollows most probably involves sublimation (Ivanov et Muhleman,
2000; Milkovich et al., 2006). The difference in size between terrestrial ablation hollows
(typically 0.1 - 1 m in diameter) and those described here (20 - 50 m) is attributable to
either (1) differences in initial sediment concentration within the ice, (2) differences in
conditions of radiant heating, (3) differences in the process of ablation (melting on Earth
versus sublimation on Mars) or (4) differences in the time available for their development
(one season at most on Earth versus several years at least on Mars). The effect of each
these various parameters on the size of ablation hollows is poorly known because of the
lack of measurements and physical models on their development. Betterton (2001) howe-
ver demonstrated that the amount of sediment strongly controls the size of suncups and it
seems reasonable to assume that longer development times will help create larger features.
Our observations on this dissected plateau thus demonstrate the presence of a super-
ficial accumulation of sediment on an ablation surface that developed at the expense of
a packet of ice layers. The concentration of this superficial sediment on ridges forming
a honeycomb-like network is best explained by a process, well known on terrestrial gla-
ciers, according to which the sediment that was initially present within the bulk of the ice
has concentrated at the surface by vertical ablation of the ice.
This interpretation is supported by the fact that this superficial accumulation of sedi-
ment can be traced from place to place, along the same sub-horizontal ice layers, throu-
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ghout the study area (Fig. 4.6.a, .b and .d). Had this sediment been imported from el-
sewhere and had it been deposited unconformably from above after the formation of the
ablation surface, its extent would not fit that of the ice layers. We thus infer that the su-
perficial sediment covering the plateau has been released from the eroding packet of ice
layers itself (Fig. 4.6.d) ; it has concentrated in the form of a sublimation till on the surface
of the ice cap, as ablation by sublimation dissected this sediment-rich packet of ice layers.
4.2.3.5 Synthesis : origin of polar and circum-polar accumulations of dark sedi-
ment
We have shown that in the region under study, dune fields are fed by sediment released
from arcuate scarps that develop by regressive ablation of the North Polar Cap. This sedi-
ment may derive either from the BU exhumed at the base of the arcuate scarps or from the
NPLD that covered the area before erosional retreat of the arcuate scarps. We have also
shown evidence that sediment accumulations at the surface of the NPLD are released by
vertical ablation of sediment-rich ice layers of the NPLD.
As a conclusion, the superficial sediment present on the NPLD and in the Circum-
Polar Dune Field derives from the North Polar Cap. This sediment, which was initially
intermixed within the bulk of the ice, now forms ablation tills that have concentrated at
the ice surface by sublimation. Katabatic winds are responsible for its re-mobilization
and its deposition in the Circum-Polar Dune Field. Previous observations elsewhere on
the North Polar Cap are consistent with this interpretation (Tsoar et al., 1979; Thomas
et Weitz, 1989; Herkenhoff et Vasavada, 1999; Howard, 2000; Fishbaugh et Head, 2005;
Rodriguez et al., 2007; Tanaka et al., 2008; Warner et Farmer, 2008).
4.2.4 Mineralogical analysis
Two different hypotheses remain for the origin of gypsum crystals that have been
observed in Olympia Planum and that are possibly present in the Circum-Polar Dune Field
as a whole. Similarly to the dark sediment described in part 4.2.3, gypsum crystals may
have been initially present within the bulk of the ice of the North Polar Cap, may have been
released to the surface by ablation, and transported towards dunes (Calvin et al., 2009).
Alternatively, they may have formed as secondary minerals in dunes, at the expense or in
the pore spaces of the dark sediment derived from the North Polar Cap (Langevin et al.,
2005a; Fishbaugh et al., 2007). To evaluate the validity of the first hypothesis, we must be
able to detect the presence of gypsum in the North Polar Cap from orbital hyperspectral
data. For that purpose, we have first investigated the spectral behavior of experimental
ice-gypsum mixtures in Martian pressure and temperature conditions. The results of this
laboratory study were then used to derive the composition of sediments associated with
the North Polar Cap from the available orbital hyperspectral data.
4.2.4.1 Spectral behavior of experimental ice-gypsum mixtures
Experimental procedure : In order to investigate the spectral behavior of ice-gypsum
mixtures, we have acquired laboratory reflectance spectra of ice samples containing va-
rious volumetric proportions of gypsum. The ice was produced by condensation of liquid
water on a cooled metal plate (Dupire et al., 2009). It was then crushed to obtain grain
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sizes between 500 and 600 µm. These ice grains were homogenously mixed with an in-
dustrial pure gypsum powder (producer : Merck Chemicals ; reference : 102160, com-
mercial name : calcium sulfate dihydrate precipitated, chemical formula : CaSO4.2H2O,
grain size : less than 10 µm). The samples were then placed in a liquid nitrogen cryo-
stat (MicrostatN, Oxford Instruments) to reproduce the Martian pressure and temperature
conditions (7 mbar, 150 K) and their spectra were acquired with a Nicolet 5700 Fourier
Transform Infrared Spectrometer, which collects 4149 spectral channels from 1 to 5 µm.
FIGURE 4.8 – Laboratory spectra of experimental water ice - gypsum mixtures acqui-
red at 150 K and 7 mbar. Grey and black dotted vertical bars underline spectral features
attributed to water ice and gypsum respectively.
Results : Fig. 4.8 displays the laboratory spectra obtained for pure water ice, pure
gypsum, a mixture composed of ∼50% ice and ∼50% gypsum in volume and a mixture
composed of ∼30% ice and ∼70% gypsum in volume. Pure water ice displays specific
absorption bands at 1.04 µm and 1.25 µm, two broad absorption bands between 1.50
and 1.66 µm and between 1.96 and 2.05 µm and, one band at 2.55 µm. Pure gypsum
exhibits one absorption band centered at 1.20 µm (due to H2O combinations), a triplet of
absorption bands of progressively decreasing intensity at 1.44, 1.49 and 1.53 µm (due to
O-H stretches), and a band at 1.74 µm (due to an OH combination), a double band near
1.94 and 1.97 µm (due toH2O combinations), a broad band centered at 2.2 µm constituted
of two narrower components centered at 2.21 and 2.27 µm (due to H2O combinations
and/or S-O stretching overtones), and a band centered at 2.48 µm (due to S-O stretching
combinations) (Cloutis et al., 2006, 2008). When gypsum is mixed with water ice, the
spectral behavior of the mixture may be described as follows.
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- The gypsum absorption band at 1.20 µm is masked by the ice band at 1.25 µm even
at high gypsum concentrations. Therefore the band at 1.20 µm cannot be used to detect
gypsum when it is mixed with ice.
- Gypsum absorption bands remain visible at 1.44, 1.49 and 1.53 µm. However, the
bands at 1.49 and 1.53 µm are small and are close to the center of the broad ice band at
1.50 µm. Therefore these two bands cannot be reliably discriminated from the 1.50 µm ice
band. The 1.44 µm absorption band is sufficiently far from the center of the 1.50 µm ice
band, that it remains visible at high gypsum concentrations and disappears progressively
with increasing ice content.
- The gypsum absorption band at 1.74 µm turns into an inflexion at high gypsum
concentrations and disappears at high ice concentrations.
- The 1.94 and 1.97 µm gypsum absorption bands remain visible even at high ice
concentrations distorting the 2 µm water ice band.
- The broad gypsum absorption band at 2.2 µm disappears and only its two narrow
components at 2.21 and 2.27 µm remain on the wings of the ice peak centered at 2.24 µm.
At low gypsum concentrations, these two bands turn into residual inflexions on both sides
of the ice peak.
- The 2.48 µm gypsum absorption band is close to the center of the broader 2.55 µm
water ice band, and is therefore difficult to isolate.
To summarize, laboratory spectra show that, when gypsum is mixed with water ice,
diagnostic gypsum absorption bands remain at 1.44, 1.74, 1.94, 2.21, 2.27 and 2.48 µm,
but all of these bands are very shallow and may be overlapped by those of water ice.
These bands are thus predictably difficult to detect in spectra acquired remotely of ice-
rich regions on natural planetary surfaces. In addition, currently available Martian data
are noisier than laboratory spectra and their spectral resolution is lower. We have there-
fore developed specific spectral processing methods to detect and to isolate these shallow
diagnostic bands on Martian hyperspectral data.
4.2.4.2 Analysis of hyperspectral data in the study area
Data : The mineralogical composition of the study area was investigated from data
acquired by the OMEGA and CRISM imaging spectrometers. We selected data acquired
in summer (OMEGA cube ORB1056_2 and CRISM cube hrl0000330c) to minimize the
contribution of the seasonal CO2 and H2O frost coverage.
OMEGA (Observatoire pour la Mineralogie, l’Eau, les Glaces et l’Activite) (Bibring
et al., 2004), onboard Mars Express, acquires hyperspectral images at a spatial resolution
ranging from 300 m to 4.8 km per pixel. A spectrum is acquired in 352 spectral chan-
nels from 0.38 to 5.2 µm for each pixel of an image, thus producing data cubes. CRISM
(Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer for Mars) (Murchie et al., 2007a) is on-
board Mars Reconnaissance Orbiter (MRO). In the targeted hyperspectral mode, CRISM
collects 544 spectral channels from 0.36 to 3.9 µm at a spatial resolution ranging from 15
to 19 m/pixel.
We restricted our analysis to the spectral domain comprised between 1.0 and 2.5 µm.
In this wavelength range, the solar reflected light dominates the spectrum, and the thermal
emission is negligible (Gendrin et al., 2005). This range is also suitable for the detection
of hydrated minerals commonly identified on Mars, and is particularly diagnostic for gyp-
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sum. In order to avoid the effect of the CRISM smile (Murchie et al., 2007a), we studied
only the center of the image.
Extraction of the spectral information :
Data reduction : OMEGA and CRISM spectra are acquired remotely through the at-
mosphere. In order to extract the spectral contribution of the surface only, the atmosphe-
ric spectral contribution is removed by using an empirical atmospheric transmission law
derived from the ratio between two spectra acquired at the summit and the base of the
Olympus Mons volcano, and scaled to the depth of the CO2 band (Langevin et al., 2005b;
McGuire et al., 2009). The CRISM Analysis Toolkit (CAT) also corrects the photometric
angles (Murchie et al., 2007a). Custom software routines are used to georeference the
OMEGA and CRISM images in the Mars 2000 coordinate system with a polar stereogra-
phic projection.
Denoising : The experimental study of the spectral behavior of gypsum-ice mixtures
described in part 4.2.4.1 suggests that most bands diagnostic of gypsum are close to the
noise level in unprocessed Martian data. Different kinds of denoising procedures have
thus been applied to CRISM and OMEGA data.
The CIRRUS tool, available in the CAT, was applied to the CRISM cube. CIRRUS first
removes isolated noise spikes with the « despiking » tool and then corrects the column bias
with the « destriping » tool (Parente, 2008). We have also performed a Minimum Noise
Fraction (MNF) transform on OMEGA and CRISM data. This procedure, available in the
ENVI software, segregates the noise from the information in the data. An inverse MNF
transform computed only on the components containing the information can be used to
decrease the noise level in the data cube (Green et al., 1988).
Definition of spectral criteria : To identify spectral features (e.g. absorption bands,
spectral slopes) that are diagnostic of minerals, we have computed spectral criteria. These
correspond to combinations of reflectance measured at different wavelengths. In order
to further decrease the contribution of noise when computing these spectral criteria, the
reflectance at a given wavelength was taken as the median of the values of reflectance
measured in three adjacent instrumental channels centered on this wavelength. Spectral
criteria were computed for each pixel of a cube, and maps of each spectral criterion were
then produced.
We mapped the distribution of water ice with the calculation of the 1.5 µm absorption
band depth. This criterion is defined as follows :
BD(1.50) = 1− R(1.50)
(0.7) ∗R(1.37) + (0.3) ∗R(1.82) (4.1)
where R(x) is the value of reflectance corresponding to the wavelength at x µm.
On Mars, hydrated minerals such as gypsum have classically been identified with
spectral criteria based on the depth of the 1.4 and 1.9 µm absorption bands (e.g. Pelkey
et al. (2007); Massé et al. (2008)). However, these criteria cannot be used to detect hy-
drated minerals when they are mixed with ice because the broad 1.5 and 2.0 µm water ice
bands overlap the 1.4 and 1.9 µm mineral hydration bands. Therefore, we used the crite-
rion defined by Horgan et al. (2009) to isolate the 1.9 µm hydration band. This criterion
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is based on the assumption that the water ice band at 2.0 µm is symmetrical and that the
addition of hydrated minerals imposes a slight asymmetry to this band. This criterion is
defined as follows :






2.205−1.842 (x− 1.842) +R(1.842)
(4.3)
The same method cannot be used to isolate the 1.4 µm hydration band from the 1.5 µm
water ice band because the broad water ice band centered at 1.5 µm is not symmetrical.
Similarly, the 2.21 and 2.27 µm gypsum absorption bands interfere with the ice peak
centered at 2.24 µm. In addition, the 1.74, 2.21 and 2.27 µm gypsum bands appear as
inflexions rather than as deep bands when gypsum is mixed with ice. Therefore all these
bands, which are diagnostic of gypsum, cannot be detected by computing simple spectral
criteria. Hence, we have therefore used a complementary method to monitor these specific
shallows bands.
Spectral derivative method : The spectral derivative method has been initially deve-
loped to analyze terrestrial hyperspectral data. It allows one to determine the wavelength
position of narrow bands and to resolve overlapping absorption bands (Huguenin et Jones,
1986; Talsky, 1994; Tsai et Philipot, 1998; Louchard et al., 2002; Verpoorter et al., 2007;
Verpoorter, 2009). This method has the advantage of being less dependent on the shape of
the continuum and thus removes background signals caused, for example, by differences
in grain sizes or variations in topography and illumination conditions. The method is ba-
sed on the principle that absorption bands constitute local minima in the spectrum (Fig.
4.9). They will therefore appear as zeros in the first order derivative of the spectrum and as
maxima in its second order derivative. On the other hand, peaks between absorption bands
constitute local maxima in the spectrum. They will therefore appear as zeros in the first
order derivative and as minima in the second order derivative (Fig. 4.9). Inflexions will
appear as local maxima or minima in the first order derivative and as zeros in the second
order derivative (Fig. 4.9). By the systematic detection of local minima, local maxima
and inflexions in a reflectance spectrum, the derivative method thus allows the identifica-
tion of the exact center of absorption bands, even for shallow or overlapping ones, and
independently from background signals. This technique enhances subtle fluctuations in
reflectance spectra and separates closely related absorption features.
We have adapted this method to detect all local minima in hyperspectral cubes and
to produce maps of their geographical distribution (Verpoorter, 2009). The algorithm first
detects the wavelengths of all local minima in the spectra of all pixels of a cube. Then it
produces, for each identified wavelength, a map of the distribution of pixels where this
wavelength corresponds to a local minimum. Finally, a density map is produced for each
identified wavelength by counting, in a moving kernel (3x3), the number of pixels that
display a local minimum at this wavelength.
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FIGURE 4.9 – First order (R′(x)) and second order (R′′(x)) derivatives of a portion of a
CRISM spectrum (R(x)).
4.2.4.3 Results
The histogram in Fig. 4.10 shows the frequency of all absorption bands detected by
the spectral derivative method in the whole CRISM cube. Fig. 4.11 displays representa-
tive CRISM spectra of the morphological units described in part 4.2.3. Maps of spectral
criteria and maps of absorption bands detected by the spectral derivative method are given
in Fig. 4.12 and 4.13. Maps of spectral criteria provide quantitative information such as
band depths, whereas maps derived from the spectral derivative method show the distri-
bution of pixels where an absorption band is present at a given wavelength. The spectral
derivative method enhances all the spectral fluctuations and is thus very sensitive. There-
fore, overlapping absorption bands and weak spectral features that would not be detected
by computing spectral criteria, are readily identified by the spectral derivative method.
On the other hand, strong denoising must be performed before applying the spectral de-
rivative method. In some cases, this denoising can lead to the loss of some of the faintest
absorption bands. Our interpretation is therefore based on the joint analysis of both kinds
of maps. To finally ensure that a given local minimum detected by the spectral derivative
method corresponds to an absorption band rather than to residual noise, we check that
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pixels displaying this local minimum define a spatially and geologically consistent area.
FIGURE 4.10 – Distribution of absorption bands detected by the spectral derivative me-
thod in the CRISM cube hrl0000330c. The most geologically plausible mineralogical
interpretation is indicated above each frequency peak.
Absorption bands detected in the study area : Fig. 4.10 shows the distribution of
absorption bands that more than 50% of the pixels in the image display absorption bands
centered at 1.50, 1.96 and 2.06 µm. Between 20% and 50% of the pixels display absorp-
tion bands at 1.07, 1.22, 1.37, 1.92, 2.14, 2.21 and 2.27 µm. Absorption bands are also
detected at 1.30, 1.42, 1.57, 1.64, 1.73, 1.79, 1.86, 2.00 and 2.48 µm on less than 20% of
the pixels.
Mineralogical interpretation : The absorption bands detected at 1.07, 1.22, 1.30,
1.50, 1.64, 1.96, 2.00 and 2.06 µm are consistent with those of water ice. However, the
absorption bands at 1.96, 2.00 and 2.06 µm may be artifacts due to the fact that the CRISM
atmospheric correction fails between 1.97 and 2.08 µm. The absorption bands at 1.22 and
1.64 µm could also correspond to CRISM artifacts and the absorption bands at 1.07 and
1.30 µm could be attributed to other components. We have thus only used the 1.50 µm
absorption band to discriminate the water ice signature. This water ice absorption band
appears most distinctly on clean ice layers of the NPLD (Fig. 4.11, 4.12.a and 4.12.d).
The 1.50 µm water ice absorption band is also shallower on sediment-rich ice layers of the
NPLD and on the polar and circum-polar superficial accumulations of dark sediment (Fig.
4.11, 4.12.a and 4.12.d). These include the sublimation till covering the surface below
arcuate scarps, the arcuate scarps themselves, the sublimation till covering the dissected
packet of NPLD ice layers described in part 4.2.3.4 and the dunes.
The absorption bands detected at 1.42, 1.73, 1.92, 2.21, 2.27 and 2.48 µm are consistent
with those of gypsum mixed with ice, as we have identified them experimentally (Fig.
4.8). These gypsum absorption bands are spatially anti-correlated to those of water ice
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FIGURE 4.11 – Representative spectra of various morphological units of the study area.
The central image is a color composition (R : 2.5295 µm, V : 1.5066 µm, B : 1.0800 µm)
of the study area computed from CRISM cube hrl0000330c (location indicated by a grey
box on Figure 4.5). Clean ice layers appear in blue, sediment-rich ice layers appear in
white, superficial sublimation tills appear in various tones ranging from pale to medium
brown and dunes appear in dark brown. Raw (grey) and denoised (black) spectra derived
from this CRISM cube are shown to the left and right of the image. The reflectance values
are given for the denoised spectra. For clarity, each raw spectrum is offset by a constant
reflectance value with respect to the corresponding denoised spectrum. Grey and black
dotted vertical bars underline spectral features attributed to ice and sediment respectively.
To decrease the contribution of noise on the displayed spectra, these have been averaged
over boxes (shown in the image) comprising several pixels located on the same morpho-
logical unit. All the spectra have been masked between 1.97 and 2.08 µm because the
atmospheric correction fails in this wavelength range.
(Fig. 4.12). By contrast, they are correlated with the polar and circum-polar superficial
accumulations of dark sediment (Fig. 4.11, 4.12.b, 4.12.c, 4.12.e, 4.12.f, 4.12.g, 4.12.h,
4.12.i, 4.12.j and 4.13). More specifically, they are present on the sublimation till covering
the BU and the NPLD below arcuate scarps (Fig. 4.11, 4.13.e and 4.13.f), on the dunes
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FIGURE 4.12 – Distribution of ice, gypsum and other hydrated minerals in the study area,
computed from the CRISM cube hrl0000330c. a) Map of the spectral criterion BD(1.50).
b) Map of the spectral criterion BD(1.934). c) to j) Maps of selected absorption bands
detected by the spectral derivative method. On c) to j), pixels where the spectrum meets a
local minimum at the displayed wavelength are colored. Colors represent the number of
pixels (1 to 9 pixels from blue to red) where this minimum is detected in a moving kernel
of 3x3 pixels.
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(Fig. 4.11, 4.13.e and 4.13.f), on the dark streamers (Fig. 4.11, 4.13.e and 4.13.f), on the
sediment-rich ice layers of the arcuate scarps (Fig. 4.11, 4.13.e and 4.13.f), and on the
sublimation till covering the dissected packet of NPLD ice layers described in part 4.2.3.4
(Fig. 4.11, 4.13.b and 4.13.c).
The 1.42, 1.92, 2.21 and 2.27 µm gypsum absorption bands are well expressed on
all of these superficial sedimentary accumulations (Fig. 4.12.c, 4.12.f, 4.12.h and 4.12.i)
(corresponding to more than 20% of the pixels in the image, Fig. 4.10), while the 1.73 µm
gypsum absorption band appears dominantly on sediment-rich layers of the arcuate scarps
and on dune crests, and the 2.48 µm gypsum absorption bands appear dominantly on dune
crests (Fig. 4.12.e and 4.12.j). As we have shown experimentally, this difference can be
attributed to the fact that the gypsum/ice mixing ratio is higher in the dunes than in the
sublimation tills. This interpretation is consistent with the observation in Olympia Planum
that the strongest gypsum signature is located on dune crests rather than on interdunes
(Roach et al., 2007; Calvin et al., 2009).
FIGURE 4.13 – Zooms on the CTX image P01_001593_2635_XI_83N241W (location
indicated on Figure 4.12.a) and on maps of absorption bands detected by the spectral
derivative method (Figure 4.12), showing the concentration of gypsum in a) to c) subli-
mation tills on the dissected packet of the NPLD ice layers and in d) to f) arcuate scarp
and dunes.
An absorption band centered at 2.14 µm is present on 30% of the pixels in the image
and is well visible both on raw and denoised CRISM spectral data (Fig. 4.10 and 4.11).
This band is spatially correlated with the gypsum absorption bands and is characteristic of
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the dark polar and circum-polar sediment (Fig. 4.11 and 4.12.g). Few common terrestrial
minerals display an absorption band at this wavelength. This band could correspond to
perchlorate, a mineral uncommon on Earth but that has been detected in the Martian per-
mafrost at the Phoenix landing site (Hecht et al., 2009) and that displays a deep diagnostic
absorption band at this wavelength (Hanley et al., 2009, 2010b; Morris et al., 2009). It is
interesting to notice that the possible presence of perchlorate could have some important
implications on the flow of the North Polar Cap (Fisher et al., 2010). As an alternative
to perchlorate, the sulfite hannebachite (2CaSO3.H2O) has also a strong absorption band
at 2.14 µm. As perchlorate has already been detected on Mars by the Phoenix lander, we
favor perchlorate to interpret the absorption band at 2.14 µm. However, the presence of
hannebachite cannot be ruled out since it would be consistent with the chemical model
of Halevy et Schrag (2009) showing that SO2 on Mars prevents the formation of calcium
carbonate in favor of this hydrated calcium sulfite.
Interestingly, gypsum and possibly perchlorate are present also in the bulk of sediment-
rich ice layers of the NPLD. Absorption bands at 1.93, 2.21 (gypsum) and 2.14 µm (per-
chlorate ?) are visible directly on spectra acquired on sediment-rich ice layers (Fig. 4.11)
and spectral criterion BD(1.934) computed on raw data recognizes the 1.93 µm band on
all the sediment-rich ice layers (Fig. 4.12.b). With the spectral derivative method applied
on denoised data, we detect the absorption bands at 1.93, 2.14 and 2.21 µm only in the
most sediment-rich ice layers close to the dissected packet of NPLD (Fig. 4.12.f, 4.13.b
and 4.13.c), because these very shallow, narrow bands are easily erased by the the denoi-
sing procedure.
Other local minima detected by the spectral derivative method at 1.37, 1.57, 1.79 and
1.86 µm are more difficult to interpret. They might correspond to unidentified minerals or
to spectral noise (Fig. 4.10).
Regional validation with OMEGA data : In order to validate the absorption bands
detected in the study area and to check the consistency of these detections over a wider
portion of the North Polar Cap, we applied the same processing methods to OMEGA data.
Spectra acquired on dunes and on sublimation tills covering the North Polar Cap dis-
play the same absorption bands, both on CRISM and OMEGA data (Fig. 4.14). This
demonstrates that they have similar mineralogical compositions. The most subtle bands
barely show up on OMEGA data however, due to the lower spatial resolution of the ins-
trument, which induces higher spatial mixing. On a regional scale, absorption bands at
1.42, 1.92, 2.21 and 2.27 µm, which are diagnostic of gypsum, and an absorption band
at 2.14 µm, which might be attributed to perchlorate, are found to be systematically cor-
related to sediment-rich areas (Fig. 4.15.b, 4.15.d, 4.15.e, 4.15.f and 4.15.g) and anti-
correlated with water ice-rich areas (Fig. 4.15.a and 4.15.c). These include the whole
portion of the Circum-Polar Dune Field enclosed in the OMEGA cube and a significant
number of pixels on the North Polar Cap, corresponding to sublimation tills, to arcuate
scarps and to spiral troughs covered by superficial sediment (Fig. 4.15.b, 4.15.d, 4.15.e,
4.15.f and 4.15.g).
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FIGURE 4.14 – Comparison of (denoised) CRISM and (raw) OMEGA spectra acquired
on superficial accumulations of dark sediment in the study area (location indicated on
Figure 4.11). To ensure consistency of spatial coverage between CRISM and OMEGA
data, the displayed CRISM spectra have been averaged over spatial boxes corresponding
to the ground coverage of OMEGA pixels. Grey and black dotted vertical lines underline
spectral features attributed to ice and sediment respectively.
4.2.5 Discussion
The mineralogical interpretation of CRISM and OMEGA hyperspectral data reveals
that all kinds of polar and circum-polar superficial accumulations of dark sediment present
in the study area (including sublimation tills at the surface of the North Polar Cap and
dunes in the Circum-Polar Dune Field) display similar absorption bands (Fig. 4.11, 4.12,
4.13, 4.14 and 4.15). This indicates that they have similar mineralogical compositions.
They are a mixture of ice and various minerals including gypsum and possibly perchlorate.
Sediment with a similar composition is intermixed in the ice of the North Polar Cap. The
interpretation of landforms in the study area reveals that the gypsum-bearing sediment
present at the surface of the ice cap and in the Circum-Polar Dune Field was released
from the ice cap by sublimation. We infer that gypsum crystals that are now present in
the Circum-Polar Dune Field derive also from the North Polar Cap (Fig. 4.16). Dunes are
necessarily composed of grains with a size of a few hundreds of microns (Bagnold, 1954).
This does not necessarily mean that the gypsum crystals derived from the ice cap must be
4.2 Origine du gypse polaire : Étude locale 177
FIGURE 4.15 – Regional distribution of ice, gypsum and other hydrated minerals around
the study area (shown by the white box in a), computed from the OMEGA cube
ORB1056_2. a) Map of the spectral criterion BD(1.50). b) Map of the spectral criterion
BD(1.934). c) to g) Maps of selected absorption bands detected by the spectral derivative
method. On c) to g), pixels where the spectrum meets a local minimum at the displayed
wavelength are colored. Colors represent the number of pixels (1 to 9 pixels from blue to
red) where this minimum is detected in a moving kernel of 3x3 pixels. h) Location of the
OMEGA cube indicated on a shaded and colored relief image computed from the MOLA
DEM at ∼256 m/pixel.
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so large. As suggested by Herkenhoff et Vasavada (1999), the grains in the dunes may be
composed of smaller gypsum crystals aggregated with ice and other minerals.
Two hypotheses remain for the ultimate origin of the gypsum crystals in the ice cap. (1)
Pre-existing gypsum crystals might have been deposited together with ice crystals during
the formation of the ice cap or (2) authigenic gypsum crystals might have grown within
the ice cap by weathering of sediment trapped in the ice. We have no means to answer this
question directly from currently available observations on Mars, but comparisons with
terrestrial analogues might be meaningful.
Sulfate salt inclusions have been found in Greenland and Antarctica ice cores, with
gypsum being the dominant salt species in layers deposited during glacial stages and Na-
and/or Mg-sulfates being dominant in layers deposited during interglacial stages (Ohno
et al., 2006). The amount of each salt species in the ice depends on the ion balance and the
priority sequence of chemical reactions. This priority sequence has been identified to be
(1) calcium sulfate, (2) other sulfates, (3) nitrates, (4) chlorides and (5) carbonates (Iizuka
et al., 2008). Sulfate crystals, and particularly gypsum, are thus common in terrestrial
glaciers. On Mars, the sequence of salts formation may be slightly different, but Tosca
et McLennan (2006) demonstrated that gypsum is the first salt to form when S02−4 is
sufficiently abundant.
Sulfate crystals found in terrestrial glaciers can form in the atmosphere, prior to their
deposition, by the neutralization of volcanic H2SO4 on dust containing Ca2+, Na+ or
Mg2+ (Iizuka et al., 2006, 2008). Postdepositional processes also can affect the abun-
dances and forms of ion species. These postdepositional processes include : (1) reworking
and mixing of the surface snow by winds, (2) sublimation, condensation and volatiliza-
tion in surface snow and (3) molecular diffusion in firn or ice. By this way, sulfate crystals
can also form directly in the ice when liquid-phase SO2−4 diffuses to relatively immobile
Ca2+, Na+ or Mg2+ (Iizuka et al., 2006, 2008).
To conclude, sulfate crystals that are present in the Earth’s closest cold-desert analogs
for the Martian North Polar Cap, have probably formed both in the atmosphere and in
the ice (Iizuka et al., 2006, 2008). By the same way, gypsum crystals that are present in
the North Polar Cap of Mars may be both : (1) pre-existing gypsum crystals that have
formed in the atmosphere and have been deposited together with ice crystals during the
formation of the ice cap and (2) authigenic gypsum crystals that have formed in the ice
cap by post-depositional processes.
A genetic link between sulfates and ice bodies has been suggested previously to ex-
plain the formation of ancient sulfate deposits in equatorial regions of Mars (Niles et
Michalski, 2009). These authors argue that ice bodies with intermixed sediment, simi-
lar to the Polar Layered Deposits that are currently present in the North and South Polar
Caps, have formed in equatorial regions of Mars during former periods of high obliquity
or polar wander. Within these massive ice deposits, acid weathering of the intermixed
sediment would have led to the formation of sulfates. Later, aeolian reworking of the su-
blimation residue of this mixture of ice and sulfates would have formed the equatorial
sulfate-bearing sediments. This model is consistent with recent results of thermodyna-
mical models, which indicate that low-temperature acid weathering of basaltic dust with
small amounts of liquid water can lead to the formation of sulfates in a few decades only
(Berger et al., 2009). According to Niles et Michalski (2009), their ice-weathering model
resolves many chemical and morphological problems highlighted by previous hypotheses
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concerning the formation of equatorial sulfates on the Martian surface. In equatorial re-
gions, the ancient accumulations of intermixed ice and sediment required by the model
have disappeared. Therefore, the ice-weathering model is difficult to evaluate directly in
these regions. Our results however demonstrate that recent polar and circum-polar sul-
fate deposits derive from the North Polar Cap and thus support the possibility that similar
processes may have occurred at lower latitudes in the past.
FIGURE 4.16 – scenario for the formation of gypsum in the North Polar Cap.
4.2.6 Conclusion
The development of a spectral processing method based on spectral derivation allows
resolving overlapping absorption bands between water ice and sediment in the North Po-
lar Cap and in the Circum-Polar Dune Field. We find that the hydrated minerals detected
by Horgan et al. (2009); Calvin et al. (2009) in the study area correspond to gypsum and
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possibly perchlorate. Therefore, the presence of gypsum is not restricted to the Olym-
pia Planum dunes but can probably be extended to the whole Circumpolar Dune Field.
Gypsum is also found on all the superficial sediment present in the study area including :
sublimation tills at the surface of the NPLD and the BU, sediment-rich ice layers and dark
streamers released from the polar cap. We thus deduce that circumpolar gypsum has not
formed by in-situ weathering of the dunes but was initially present in the North Polar Cap
and has been released to the surface by the ablation of the ice. This morphological and
mineralogical study also shows that sediment constituting the circumpolar dunes origi-
nates both from the NPLD and the BU. The proportion of sediment intermixed with ice is
smaller in the NPLD than in the BU (Picardi et al., 2005; Phillips et al., 2008), therefore
the majority of the dune material is probably provided by the BU.
According to these results we propose the following scenario for the formation of
polar and circum-polar sulfate-bearing deposits on Mars (Fig. 4.16).
1. Gypsum crystals form in the atmosphere and/or in the ice cap by neutralization of
volcanic H2SO4 on Ca-bearing sediment.
2. These gypsum crystals are trapped in the ice.
3. Erosion of the ice cap by winds and sublimation leads to the formation of spiral
troughs, arcuate scarps and other ablation landforms.
4. As erosion proceeds, gypsum crystals are released from the ice and they concentrate
in sublimation tills at the surface of the ice cap.
5. Gypsum-bearing sublimation tills are reworked by winds and transported towards
the Circum-Polar Dune Field.
This scenario is consistent with the observation of sulfate crystals, and particularly
gypsum, in Greenland and Antarctic ices cores, which form both by predepositional pro-
cesses in the atmosphere and postdepositional processes in the ice (Ohno et al., 2006;
Iizuka et al., 2006, 2008). It may also provides a basis, derived from the analysis of pro-
cesses recently active in the polar regions of Mars, to constrain the processes that were
responsible for the formation of sulfate-bearing deposits at lower latitudes in the past.
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L’étude locale présentée précédemment montre que le gypse polaire provient directe-
ment de la calotte. Celui-ci, piégé à l’intérieur des glaces, s’est vraisemblablement formé
initialement par l’altération de particules de poussière, à la fois dans l’atmosphère avant
le dépôt, et/ou à l’intérieur de la calotte après le dépôt.
Ce résultat suggère que le gypse n’est pas uniquement présent sur la région d’Olympia
Planum mais se trouve probablement sur l’ensemble des sédiments superficiels de la ca-
lotte polaire. L’analyse minéralogique effectuée sur un site, localisé en-dehors de la zone
de détection du gypse initialement reconnue par Langevin et al. (2005a), semble confir-
mer cette hypothèse et montre des signatures de gypse à la fois sur : les dunes, le sédiment
s’échappant de l’escarpement, le sédiment recouvrant les NPLD, et les couches de glace
enrichies en poussière (Chap. 4.2). Le but de cette section est donc d’étudier si ces obser-
vations se vérifient sur l’ensemble de la calotte polaire.
Les cartes minéralogiques globales, réalisées par les études antérieures, révèlent la
présence de minéraux mafiques tels que les pyroxènes et l’olivine sur les dunes circum-
polaires (Poulet et al., 2008b; Horgan et Bell, 2009) (Fig. 4.17.a et .b). Poulet et al.
(2008b), Horgan et al. (2009) et Calvin et al. (2009) détectent également des minéraux
hydratés sur l’ensemble des dunes (Fig. 4.17.c), mais également sur les dépôts de pous-
sière recouvrant la calotte, et plus particulièrement à l’intérieur des dépressions en spirale
(Fig. 4.17.d).
Cependant, seules les dunes d’Olympia Planum montrent des signatures claires de
gypse. L’identification précise des minéraux hydratés sur les autres sédiments superfi-
ciels, polaires et circum-polaires, reste inconnue. Sur les dunes, la détection de minéraux
hydratés est plus faible en-dehors d’Olympia (Fig. 4.17.c). Les autres bandes d’absorption
permettant une détermination minéralogique plus précise sont donc probablement faibles
et difficiles à discerner. Sur la calotte, ces signatures semblent fortement mélangées à la
glace et sont donc probablement également moins visibles (Fig. 4.17.d).
Compte-tenu des résultats obtenus dans le Chap.4.2, on peut cependant s’attendre à
ce que les signatures de minéraux hydratés détectées dans les études antérieures corres-
pondent également à du gypse. Le but de ce chapitre est donc de déterminer plus pré-
cisément la distribution du gypse sur l’ensemble de la calotte polaire, afin de mieux
contraindre l’origine et les processus par lesquels les cristaux de gypse sont libérés de
la calotte polaire, puis transférés dans le champ de dunes. Pour cela, une analyse morpho-
logique et minéralogique a été réalisée sur les différents types de sédiments superficiels
associés à la calotte polaire Nord : (1) le champ de dunes circum-polaire, (2) les plus petits
champs de dunes intérieurs associés aux escarpements marginaux, et (3) les dépôts sédi-
mentaires superficiels recouvrant la surface de la calotte. Afin de vérifier cette hypothèse,
les méthodes développées précédemment pourraient permettre de résoudre les problèmes
de mélange et la présence de bandes minéralogiques faibles.
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FIGURE 4.17 – Cartes minéralogiques globales de la calotte polaire obtenues à partir des
données OMEGA. Les cartes a), b) et c) ont été réalisées par Poulet et al. (2008b) et la
carte d) par Horgan et al. (2009). a) Carte de détection de pyroxènes, calculée à partir
de la profondeur de bande à 2 µm. b) Carte de détection de l’olivine, basée sur le calcul
d’un critère spectral à 1 µm. c) Carte de détection des minéraux hydratés, calculée à partir
de la profondeur de bande à 2 µm. d) Carte de variation de la profondeur de bande à
1.5 µm, typique de la glace, en fonction de l’hydratation des terrains. Pour chaque unité,
les valeurs des profondeurs de bande à 1.9 µm et 1.5 µm sont respectivement de : <4.5%
et <3% pour l’unité « Unhydrated », >4.5% et <3% pour l’Unité 1, >4.5% et entre 3
et 10% pour l’Unité 2, >4.5% et entre 10 et 20% pour l’Unité 3, >4.5% et >20% pour
l’Unité 4 et, <4.5% et >3% pour l’unité « Water ice ».
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4.3.1 Données et méthodes
4.3.1.1 Analyse morphologique
L’analyse morphologique et structurale de la calotte polaire et des sédiments associés a
été réalisée à partir des données topographiques MOLA (512 pixels/degrés) et des images
à haute résolution MOC, CTX et HiRISE (voir Chap. 2). Toutes ces informations ont été
assemblées sous un système d’information géographique.
FIGURE 4.18 – Carte de la calotte polaire Nord et du champ de dunes circum-polaire,
superposée à une mosaïque d’images MOC et CTX. Les sufaces rouges, oranges et jaunes
correspondent aux champs de dunes présentant des densités de plus en plus faibles (mo-
difiée, d’après Tanaka et Hayward (2008)). Les lignes bleues correspondent aux escarpe-
ments marginaux, l’échelle de couleur représente leur hauteur. L’extension de la BU est
indiquée par une ligne noire pointillée et provient de l’interprétation des données radar
faite par (Selvans et al., 2010).
L’ensemble des dunes présentes à proximité de la calotte polaire ont été cartographiées
et classées suivant la densité des champs de dunes (Fig. 4.18). Cette carte, basée sur celle
réalisée par Tanaka et Hayward (2008), est complétée à partir de l’observation des images
à haute résolution.
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L’analyse locale présentée dans le Chap. 4.2 a montré qu’un lien important existait
entre les escarpements marginaux et les champs de dunes. Afin de mieux comprendre
l’interaction entre ces deux formations, une cartographie de tous les escarpements margi-
naux a également été réalisée (Fig. 4.18). Pour chacun de ces escarpements, différentes
propriétés ont été relevées comme : les coordonnées, la hauteur, la pente maximum et
moyenne, la longueur, ainsi que la présence ou non de la BU et d’un champ de dunes à la
base de l’escarpement.
4.3.1.2 Analyse minéralogique
L’analyse minéralogique des sédiments superficiels de la calotte polaire utilise les
données apportées par les spectro-imageurs OMEGA et CRISM. Dans le but de minimiser
l’effet du recouvrement saisonnier de givre de CO2 et d’H2O, seuls les cubes acquis
durant l’été boréal entre les longitudes solaires 90° et 180° ont été utilisés (Smith et al.,
2001b; Byrne et al., 2008).
Afin de cartographier la distribution du gypse sur l’ensemble de la calotte polaire une
mosaïque globale de cette région a été construite à partir des données OMEGA. Cette
mosaïque utilise les mêmes cubes que ceux décrits par Horgan et al. (2009). Elle contient
48 cubes dont la résolution varie initialement entre 1.5 et 5.4 km/pixel, la résolution finale
étant de 1.5 km/pixel (Fig. 4.19).
Cette résolution n’est généralement pas suffisante pour valider la détection de faibles
signatures spectrales, ou résoudre la composition de petites surfaces. Les résultats obtenus
seront donc vérifiés et complétés par l’étude de cubes CRISM ou de cubes OMEGA à plus
haute résolution.
L’analyse de la distribution du gypse polaire a été réalisée à partir des critères spec-
traux et de la méthode des dérivées spectrales définis dans le Chap. 4.2.
4.3.2 Le champ de dunes circum-polaire
4.3.2.1 Description
Le champ de dunes circum-polaire est le plus large champ de dunes actuellement
présent sur Mars. Il s’étend sur ∼844.000 km2 et entoure entièrement la calotte polaire
entre les latitudes 70°N et 85°N (Fig. 4.18), constituant ainsi un volume de sédiment
d’approximativement 1300 à 3600 km3 (Hayward et al., 2010). Les parties les plus denses
de ce champ de dunes sont majoritairement constituées de dunes transverses, et incluent
les régions d’Olympia, Hyberboreae, Siton et Abalos Undae (Fig. 4.18) (Tsoar et al.,
1979; Tanaka et Hayward, 2008). La densité du champ de dunes décroit vers la région de
Gemini Scopuli (Fig. 4.18), où les dunes sont plus dispersées et sont principalement des
barchanes (Tanaka et Hayward, 2008).
4.3.2.2 Détection du gypse
La Figure 4.20 montre les cartes régionales, obtenues à partir de la méthode des dé-
rivées spectrales, pour quelques bandes d’absorption typiques du gypse. Sur la Figure
4.20.a, les pixels colorés représentent ceux où le spectre rencontre un minimum local à
la fois à 1.94 et à 2.21 µm. La bande d’absorption à 1.94 µm est typique des minéraux
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FIGURE 4.19 – Mosaïque OMEGA de la calotte polaire Nord (image en fausse couleur,
rouge : 1.50 µm, vert : 1.30 µm, bleu : 1.01 µm).
hydratés, tandis que celle centrée à 2.21 µm est l’une des bandes d’absorption caratéris-
tiques du gypse. Sur la Figure 4.20.b, les pixels colorés correspondent à ceux où le spectre
rencontre un minimum local à la fois à 2.21 et à 2.27 µm. Ces deux signatures constituent
les deux composantes étroites de la large bande d’absorption centrée à 2.2 µm typique
du gypse. Compte-tenu du bruit présent sur les nombreux cubes OMEGA utilisés, les dé-
tections de ces différentes bandes d’absorption ont été associées afin de ne garder que
les signatures correspondant réellement à la détection de gypse. Malgré l’utilisation des
dérivées, la bande à 1.94 µm se confond également parfois avec la bande d’absorption
centrée à 2 µm de la glace d’eau. L’utilisation de deux bandes d’absorption permet donc
d’éliminer ces détections parasites.
Les cartes régionales révèlent que la présence de gypse n’est pas restreinte à la zone
d’Olympia Planum mais se trouve sur l’intégralité du champ de dunes circum-polaire
(Fig. 4.18.a et 4.20). On peut cependant remarquer que la densité des pixels sur lesquels
les signatures de gypse sont détectées est plus forte sur la région d’Olympia Planum. Cette
observation explique que les précédentes détections du gypse, réalisées avec les méthodes
classiques, soient restreintes au site d’Olympia (Langevin et al., 2005a) (la localisation de
cette détection antérieure est entourée en rouge sur la Fig. 4.20). La plus faible densité de
pixels où le gypse a été repéré correspond à la partie la moins dense du champ de dunes,
située dans la région de Gemini Scopuli.
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FIGURE 4.20 – Distribution du gypse obtenue à partir de la méthode des dérivées spec-
trales (Massé et al., 2010) sur la mosaïque régionale OMEGA. L’extension de la mosaïque
est dessinée par un trait noir. Les pixels colorés correspondent aux pixels où des minima
locaux sont détectés à la fois à 1.94 et 2.21 µm (sur a), et à la fois à 2.21 et 2.27 µm
(sur b). Les couleurs représentent le nombre de pixels (de 1 à 9 du bleu vers le rouge) où
un minimum est détecté dans un kernel mobile de 3x3 pixels. La surface où le gypse a
initialement été découvert par (Langevin et al., 2005a) est entourée d’un trait rouge.
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Les cartes régionales montrent également la présence de gypse sur quelques pixels
éparpillés à la surface de la calotte, en particulier près des escarpements marginaux et des
dépressions en spirale. Cette détection est cependant beaucoup trop faible pour être fiable
et nécessite une étude plus détaillée à partir de données à plus haute résolution.
4.3.3 Les champs de dunes intérieurs
4.3.3.1 Description
En plus du champ de dunes circum-polaire, de petits champs de dunes isolés sont
dispersés à la surface de la calotte polaire. Ceux-ci sont abondants dans la région de Bo-
reales Scopuli, mais sont absents de la région de Gemini Scopuli. Certains de ces champs
de dunes sont connectés au champ circum-polaire, tandis que d’autres se situent dans des
dépressions entièrement fermées à l’intérieur de la calotte (Fig. 4.18 et 4.21.a). Tous ces
champs de dunes intérieurs sont systématiquement associés avec les escarpements margi-
naux qui entaillent la calotte polaire (Fig. 4.18, 4.21.a et 4.23.a) (Thomas et Weitz, 1989;
Howard, 2000; Byrne et Murray, 2002; Edgett et al., 2003; Warner et Farmer, 2008; Massé
et al., 2010).
4.3.3.2 Détection du gypse
Les cartes régionales (Fig. 4.20) montrent la présence de gypse sur le plus large champ
de dunes intérieur, déposé sur le fond de Chasma Boreale (Fig. 4.18). Cependant, la ré-
solution de ces cartes est trop faible pour analyser la composition des champs de dunes
intérieurs plus petits. La méthode des dérivées spectrales a donc été appliquée à un seul
cube OMEGA (ORB1030_2), pris à sa résolution maximale, et incluant la plupart des
champs de dunes intérieurs (Fig. 4.21.a, .b et .c). Les résultats obtenus montrent que les
bandes d’absorption à 1.94 et 2.21 µm sont aussi détectées sur ces surfaces. Les bandes
d’absorptions à 2.21 et 2.27 µm sont également observées, mais avec une distribution plus
clairsemée (Fig. 4.21.b et .c). Cette plus faible détection est cohérente avec le fait que la
bande d’absorption à 2.27 µm est moins profonde que celle à 2.21 µm sur les spectres de
mélanges glace/gypse de laboratoire (Fig. 4.8).
Afin de vérifier la validité de ces cartes globales obtenues à partir des données OMEGA,
des spectres CRISM à haute résolution ont été acquis sur différents champs de dunes (Fig.
4.21.a et 4.22). Sur ces spectres, les bandes d’absorption typiques du gypse apparaissent
clairement, et sont compatibles avec les spectres de laboratoire de mélange gypse/glace
(Fig. 4.8). L’analyse de ces spectres corrobore donc la détection du gypse sur les champs
de dunes intérieurs. Cependant, la Figure 4.22 montre également bien que les signatures
de gypse sont beaucoup plus fortes sur les dunes circum-polaires de la région d’Olympia
Planum que sur les petits champs intérieurs (cube hrsc1c5, Fig. 4.22).
4.3.3.3 Origine des sédiments riches en gypse
Les champs de dunes intérieurs sont systématiquement associés aux escarpements
marginaux (Fig. 4.21.a). Ce lien semble renforcer l’idée que le sédiment constituant les
dunes était initialement piégé à l’intérieur de la calotte polaire (Thomas et Weitz, 1989;
Howard, 2000; Byrne et Murray, 2002; Edgett et al., 2003; Warner et Farmer, 2008). Ce
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FIGURE 4.21 – Champs de dunes intérieurs. La Fig. a) correspond à un zoom des champs
de dunes et des escarpements marginaux représentés sur la Fig. 4.20. Les Fig. b) et c)
indiquent la distribution de gypse calculée par la méthode des dérivées spectrales sur le
cube OMEGA 1030_2. Les pixels où le spectre rencontre un minimum local à la fois à
1.94 et 2.21 µm, et à la fois à 2.21 et 2.27 µm sont colorés respectivement en bleu et vert.
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FIGURE 4.22 – Spectres CRISM acquis sur différents champs de dunes intérieurs (lo-
calisation indiquée par des croix sur la Fig. 4.21, le nom des cubes CRISM utilisés est
indiqué pour chacun des spectres). Les lignes grises en pointillés indiquent quelques-unes
des bandes d’absorption typiques du gypse.
matériel, contenant du gypse, a été libéré au niveau des escarpements au fur et à mesure
que la glace a reculé par sublimation (Massé et al., 2010). Cependant, il reste à déterminer
si le matériel constituant les dunes provient de toute la calotte polaire, y compris les NPLD
(Thomas et Weitz, 1989; Herkenhoff et Vasavada, 1999; Massé et al., 2010), ou seulement
de la BU enrichie en sédiment (Fishbaugh et Head, 2005; Herkenhoff et al., 2007).
Pour répondre à cette question, tous les escarpements recoupant la calotte polaire ont
été cartographiés (Fig. 4.18). Ces escarpements sont présents tout autour de la calotte po-
laire Nord et font face à l’équateur (Howard et al., 1982). Cette étude globale montre que
les escarpements polaires présentent une hauteur de 100 à 1400 m (avec une moyenne de
720 m), une longueur de 8 à 80 km (avec une moyenne de 30 km), et une pente comprise
entre 5 et 65° au niveau des points les plus escarpés (avec une moyenne de 35°). Tous
les escarpements associés à un champ de dunes présentent une forme arquée (Fig. 4.18.a,
4.21.a et 4.23.a) et ont été nommés « arcuate scarps » par Howard (2000). Cette forme a
été attribuée au sapement préférentiel de la base des escarpements par la présence de sable
dans la BU (Howard, 2000; Edgett et al., 2003). Cette interprétation est compatible avec
le fait que tous les escarpements situés dans la région de Boreales Scopuli, et donc à l’in-
térieur de l’extension géographique de la BU, présentent cette forme arquée. A l’inverse,
les escarpements situés dans la région de Gemini Scopuli, et donc en-dehors de l’exten-
sion géographique de la BU, présentent des formes linéaires ou sinueuses (Fig. 4.18). De
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FIGURE 4.23 – Images CTX de deux escarpements marginaux accompagnés des coupes
correspondantes. L’escarpement a) est situé sur une zone où la BU est présente, contrai-
rement à l’escarpement b). Les contours topographiques proviennent des données MOLA
et sont dessinés à des intervalles de 100 m.
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plus, les champs de dunes intérieurs se trouvent uniquement dans la région de Boreales
Scopuli, là où la BU a été exposée par le développement des escarpements (Fig. 4.18).
Une observation détaillée des champs de dunes intérieurs, révèle donc que ceux-ci sont
présents uniquement là où les escarpements sont développés suffisamment en profondeur
à travers les NPLD pour atteindre la BU. Ces escarpements particuliers ont une hauteur
minimale de 500 m et une pente minimale de 30° sur les points les plus escarpés.
Certains escarpements situés dans la région de Gemini Scopuli, où la BU est donc
absente, sont plus hauts et présentent des pentes plus raides que les structures arquées de
Boreales Scopuli. Ils ne sont cependant associés à aucun champ de dunes intérieur. Par
comparaison, les Figures 4.23.a et .b montrent deux escarpements marginaux localisés à
l’intérieur et à l’extérieur de la zone d’extension de la BU, et présentant respectivement
des longueurs de 26 et 47 km et des hauteurs de 626 et 785 m. Le premier entaille à la
fois les NPLD et la BU, et est associée à un champ de dunes intérieur contenant du gypse.
Le matériel constituant ces dunes à été libéré de la calotte après son érosion au niveau de
l’escarpement (Massé et al., 2010). Le second entaille un volume similaire de la calotte,
mais uniquement dans les NPLD. Au pied de cet escarpement, seule une mince pellicule
de sédiment peut être observé. Les dunes les plus proches, appartenant au champ de dunes
circum-polaire, sont à plus de 150 km de l’escarpement et ne semblent pas présenter de
connection avec celui-ci (Fig. 4.18).
Cette observation suggère que l’érosion des NPLD n’entraine la formation que d’une
fine pellicule de poussière, tandis que l’érosion de la BU entraîne la formation de champs
de dunes. Cette interprétation est compatible avec une concentration plus importante de
sédiments dans la BU, et une plus faible concentration de particules de poussière dans les
NPLD (Picardi et al., 2005; Phillips et al., 2008; Putzig et al., 2009). Les sédiments conte-
nus dans la BU sont, soit sous forme de sable, soit sous forme de poussière se concentrant
avec la glace pour constituer des agrégats de la taille de grains de sable (Herkenhoff et
Vasavada, 1999).
4.3.4 Les dépôts sédimentaires associés aux dépressions en spirale
4.3.4.1 Description
Les dépressions en spirale observées à la surface des NPLD présentent une profon-
deur maximale de 800 m et une largeur maximale de 20 km (Fig. 4.18.a et 4.24). La pente
moyenne des versants est en moyenne de 7° et peut atteindre 20° dans les parties les plus
escarpées. Les strates des NPLD sont exposées sur les versants les plus escarpés qui font
face à l’équateur, tandis que les versants face au pôle présentent des pentes plus faibles et
ne montrent aucune strate (Fig. 4.24.g) (Howard et al., 1982). Sur la base de ces observa-
tions, il a été proposé que ces dépressions en spirale se développent par l’ablation de la
glace sur les pentes face à l’équateur, et le dépôt de la glace sur les pentes face au pôle
(Howard, 1978; Howard et al., 1982; Howard, 2000; Ivanov et Muhleman, 2000; Ng et
Zuber, 2006). L’agent majeur permettant ce processus est très probablement le vent cata-
batique qui descend des régions les plus hautes de la calotte vers sa périphérie (Fig. 4.25).
Ces vents érodent la glace des versants sous le vent (face à l’équateur), et accumulent ce
matériel érodé sur les pentes face au vent (ou face au pôle). Cette interprétation a récem-
ment été confirmée par l’analyse des données radar SHARAD à travers les NPLD (Smith
et Holt, 2010).
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FIGURE 4.24 – Distribution des signatures de glace, de gypse, et de minéraux hydratés sur
une dépression en spirale et calculée sur le cube CRISM hrs00002f12. Une carte du critère
spectral BD(1.50) est montrée en a). Les cartes d’inflexions calculées par la méthode
des dérivées spectrales sont représentées sur les figures b) à e). Les pixels où le spectre
présente une inflexion locale à la longueur d’onde étudiée apparaissent en couleurs. f)
Le spectre supérieur correspond à un mélange de 50% de gypse et 50% de glace d’eau
obtenu en laboratoire (Massé et al., 2010). Le spectre du bas correspond à un spectre
CRISM acquis une une couche riche en poussière à l’intérieur de la dépression. g) Coupe
interprétative des dépressions en spirale de la calotte polaire Nord.
Les versants face à l’équateur des dépressions en spirale constituent donc des coupes
naturelles, où les couches de glace des NPLD, contenant des quantités diverses de pous-
sière, sont exhumées. La poussière piégée dans la glace est également libérée par l’érosion
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le long des versants face à l’équateur, et se trouve transportée et accumulée sur les pentes
face au vent sous la forme de fines pellicules de poussière (Howard, 2000; Smith et Holt,
2010).
4.3.4.2 Détection du gypse
Dans le but de déterminer si le gypse est présent ou non dans la poussière libérée des
NPLD au niveau des dépressions en spirale, le cube CRISM hrs1f12 a été analysé (Ls :
132.63°, localisation indiquée sur la Fig. 4.18). La Fig. 4.24.a correspond à la carte de
la profondeur de bande à 1.5 µm. Cette carte montre la présence de glace presque pure
(en rouge) sur les deux plateaux bordant la dépression. Le long du versant Nord (face à
l’équateur), un paquet de couches alternativement riches en glace et en poussière a été
exhumé. Le long du versant Sud (face au pôle), les strates ne sont plus visibles et sont
recouvertes par une pellicule uniforme de poussière. La poussière formant cette pellicule
et observée dans les strates est cependant mélangée à une importante quantité de glace.
Cette observation est compatible avec la carte globale réalisée par Horgan et al. (2009)
(Fig. 4.17.d).
Du fait de cet important mélange avec la glace, les bandes d’absorption typiques du
gypse sont faibles et n’apparaissent que sous la forme d’inflexions sur les spectres CRISM
acquis sur les couches de glace enrichies en poussière (Fig. 4.24.f). L’observation d’in-
flexions, et non de minima, est compatible avec les spectres de laboratoire de mélange
gypse/glace contenant des concentrations importantes de glace (Fig. 4.24.f et 4.8). La dis-
tribution du gypse dans cette région a donc été cartographiée à l’aide de la méthode des
dérivées spectrales par la détection d’inflexions et non de minima. Ces cartes ont été cal-
culées pour les bandes caractéristiques du gypse à 1.44 µm (Fig. 4.24.b), 1.94 µm (Fig.
4.24.c), 2.21 µm (Fig. 4.24.d) et 2.27 µm (Fig. 4.20). Sur les cartes résultantes, la dis-
tribution des pixels présentant une bande d’absorption typique du gypse est spatialement
anti-corrélée aux surfaces riches en glace d’eau (Fig. 4.24.a). Le gypse est observé dans
les couches de glace enrichies en sédiment, exhumées sur le versant face à l’équateur, et
sur la pellicule de poussière recouvrant le versant face au pôle. Il est également détecté
dans les trainées de poussière sombre ayant pour origine les strates riches en sédiment, et
descendant le long du versant face à l’équateur vers le fond de la dépression.
L’analyse de la poussière libérée de la glace au niveau des dépressions en spirales,
révèle donc que les sédiments piégés dans les NPLD contiennent également du gypse.
Cette conclusion est compatible avec l’étude précédente (Chap. 4.2) qui révèle la détection
de gypse sur un till de sublimation à la surface des NPLD.
4.3.5 Discussion
4.3.5.1 Étude du vent polaire
Les résultats précédents montrent que le vent semble avoir un rôle primordial dans
l’érosion de la calotte et le transport des sédiments riches en gypse vers les champs de
dunes. Afin de mieux appréhender ce rôle, une carte globale du vent polaire a été réalisée.
Au niveau de la calotte, Howard (2000) avait déjà indiqué les directions apparentes du
vent déterminées à partir de l’observation des trainées de givre à la surface. Cette carte
montrait une direction du vent pour chacune de ces traces d’entrainement par le vent. De
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même, au niveau du champ circum-polaire, Tanaka et Hayward (2008) avaient indiqué les
directions locales du vent polaire à partir de la morphologie des dunes.
Afin d’observer les directions du vent polaire à une échelle régionale, toutes ces di-
rections locales, indiquées par la morphologie, ont été interpolées, et les lignes de flux
régionales obtenus sont représentées sur la Fig. 4.25.a).
Au niveau de la surface de la calotte polaire, les vents (tracés en traits pleins et noirs
sur la Fig. 4.25) correspondent clairement à des vents catabatiques (Howard, 2000). Ceux-
ci descendent et s’accélèrent à partir des parties les plus hautes de la calotte polaire vers sa
périphérie. Au fur et à mesure de cette descente, les vents catabatiques sont déviés vers la
droite par la force de Coriolis. Cette configuration des vents polaires martiens est similaire
à celle qui peut être observée sur Terre en Antarctique (Parish et Bromwich, 1998; Guo
et al., 2002).
Au niveau des dunes circum-polaires, sur les surfaces les plus proches de la calotte,
le vent (en traits pointillés et noirs sur la Fig. 4.25) suit majoritairement la direction des
vents catabatiques et entoure la calotte polaire en formant des vents d’Est. En s’éloi-
gnant de la calotte, cette direction s’inverse complètement et forme majoritairement des
vents d’Ouest. Cette dernière direction est compatible avec la présence du vent zonal ca-
ractérisé par un fort jet d’ouest dans les hautes latitudes de Mars (Haberle et al., 1993;
Forget, 1996). Des perturbations dans la direction des vents globaux obtenues à partir de
la morphologie des dunes peuvent également intervenir par la présence des tempêtes de
poussière saisonnières (Cantor et al., 2010).
La carte représentée sur la Fig. 4.25.a, montre également les champs de dunes circum-
polaires et intérieurs, les escarpements marginaux et les dépressions en spirale. L’obser-
vation des directions globales du vent polaire révèle que celui-ci est toujours perpendicu-
laire aux dépressions en spirale. Ce résultat est compatible avec le scénario de formation
de ces structures proposé par Smith et Holt (2010). Le flux de vent est également généra-
lement perpendiculaire aux escarpements marginaux. Ceci suggère que la formation des
escarpements est aussi contrôlée par les vents. Ces vents entrainent le matériel libéré au
niveau des escarpements, et forment les champs de dunes intérieurs qui rejoignent parfois
le champ de dunes circum-polaire.
4.3.5.2 Origine des sédiments superficiels contenant du gypse
Les résultats obtenus précédemment révèlent que tous les sédiments superficiels, pré-
sents sur et autour de la calotte polaire Nord, contiennent du gypse. Ceux-ci ont pour ori-
gine le matériel initialement piégé dans les couches de glace. La BU et les NPLD jouent
cependant un rôle différent dans l’alimentation de ces dépôts superficiels.
En effet, l’analyse systématique de l’interaction entre les escarpements et les champs
de dunes intérieurs indique que la BU correspond à la principale source des dunes. Les
champs de dunes intérieurs et le champ circum-polaire sont souvent reliés, présentent la
même composition, et ont clairement la même origine. La source du matériel contenu
dans les dunes correspond donc au sédiment préalablement piégé dans la BU et libéré par
l’ablation de la glace. La formation de dunes implique cependant que la taille des grains
présents dans la BU soit de type sable. Les particules se déposant en même temps que
la neige sur une calotte polaire sont pourtant généralement plutôt de la poussière. Ces
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FIGURE 4.25 – a) Carte des champs de dunes, des dépressions en spirale, des escarpe-
ments marginaux et des vents polaires. La direction des vents est obtenue sur la calotte,
par l’interprétation des différentes morphologies observées à la surface (d’après Howard
(2000)) et, sur le champ circum-polaire, par la morphologie des dunes (d’après Tanaka
et Hayward (2008)). b) Scénario interprétatif de la formation des sédiments superficiels
contenant du gypse au niveau de la calotte polaire Nord.
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grains plus grossiers proviennent donc soit de la formation d’agrégats glace/poussière
(Herkenhoff et Vasavada, 1999), soit de la formation de grains plus gros par diagénèse
(Fishbaugh et Head, 2005), soit de l’apport de matériaux extérieurs érodés et transportés
sur la BU (Herkenhoff et al., 2007).
Á l’inverse, les NPLD présentent une faible concentration en poussière. Lors de l’abla-
tion de la glace, ces particules sont trop fines pour former des dunes et constituent de fines
pellicules de sédiments à la surface de la calotte ou au pied des escarpements.
4.3.5.3 Origine des dunes circum-polaires
Si un lien clair a été établi entre l’érosion de la BU au niveau des escarpements mar-
ginaux et la présence des champs de dunes intérieurs, le champ de dunes circum-polaire
n’est pas toujours clairement relié à la BU. On peut cependant observer que certaines des
parties les plus denses de ce champ, sur Abalos et Hyperboreae Undae, semblent égale-
ment reliées respectivement à l’érosion des escarpements de Rupes Tenuis et de Chasma
Boreale (Fig. 4.18). Le matériel constituant ces dunes provient donc également de l’éro-
sion de la calotte au niveau d’escarpements marginaux. Cette interprétation est compatible
avec la direction des vents polaires qui indique bien que le sédiment libéré des escarpe-
ments est transporté vers le champ circum-polaire (Fig. 4.25).
Cependant, le volume le plus important de dunes, situé sur la région d’Olympia, n’est
relié qu’à un seul escarpement qui ne peut vraisemblablement pas être à l’origine d’une
telle quantité de sédiment superficiel (Fig. 4.25.a). Selvans et al. (2010) ont récemment
démontré grâce aux données radar MARSIS que l’extension spatiale de la BU s’étendait
sous les dunes d’Olympia (Fig. 4.25.a). On peut donc en déduire que le matériel consti-
tuant ces dunes provient directement de l’ablation verticale de la BU sous-jacente (Fig.
4.25.b).
Tous les sédiments exhumés par l’érosion de la BU au niveau des escarpements mar-
ginaux et de la région d’Olympia sont probablement retravaillés par le vent et transportés
tout autour de la calotte. Cette hypothèse est compatible avec le fait que la densité des
dunes décroit en suivant les lignes de vent depuis Chasma Boreale vers la région de Ge-
mini Scopuli.
4.3.5.4 Origine des variations d’intensité dans la détection du gypse
Si le gypse existe sur tous les sédiments superficiels couvrant et encerclant la calotte
polaire, l’intensité de sa détection est très variable suivant les régions. Les signatures les
plus fortes se trouvent au niveau d’Olympia, tandis que les plus faibles sont observées sur
les pellicules sédimentaires à la surface de la calotte et sur les parties les moins denses
du champ de dunes circum-polaire. Plusieurs possibilités, non exhaustives, peuvent être
proposées pour expliquer ces variations.
Tout d’abord, sur la mosaïque régionale OMEGA (Fig. 4.20), les surfaces présentant
la plus grande densité de pixels où le gypse a été détecté, correspondent aux régions du
champ de dunes circum-polaire où la densité des dunes est la plus importante (Fig. 4.18).
Là où les dunes sont plus dispersées, la plus faible détection de gypse peut être expliquée
par le fait que les surfaces où le gypse est exposé sont trop petites pour être résolues par
l’instrument.
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Il a également été démontré que, plus les grains de gypse sont petits, plus ses bandes
d’absorption deviennent faibles (Ghrefat et al., 2007). Or, comme le gypse est un minéral
très tendre (sa dureté est de 2 sur l’échelle de Mohs), les grains de gypse se dégradent
rapidement pour former de plus petits grains durant le transport éolien (Fishbaugh et al.,
2007). Par exemple, sur l’un des plus grands champs de dunes terrestres contenant du
gypse (les « White Sands », New Mexico), il a été observé que la taille des grains de
gypse diminue au fur et à mesure que la distance à leur source augmente (Langford, 2003).
Dans le cas du champ de dunes circum-polaire martien, les grains de gypse présents sur
Olympia Planum proviennent directement de la BU sous-jacente et n’ont donc presque pas
été transportés. Les grains peuvent donc être assez gros et les bandes d’absorption plus
fortes. A l’inverse, le matériel contenu dans les dunes de Gemini Scopuli a probablement
été transporté sur une grande distance, depuis les régions où la BU est présente jusqu’à
sa localisation actuelle (Fig. 4.25). Les grains de gypse contenus dans ces dunes sont
donc probablement plus petits, car dégradés par l’érosion mécanique, et montrent de plus
faibles bandes d’absorption que sur Olympia Planum. De même, les sédiments libérés au
niveau des dépressions en spirale sont sous forme de poussière, leur granulométrie est
donc très fine, et les bandes d’absorption sont, en conséquence, peu profondes.
4.3.6 Conclusion
Les études minéralogiques antérieures ont montré la présence de gypse sur les dunes
d’Olympia et la présence de minéraux hydratés et mafiques sur le reste des sédiments su-
perficiels polaires (Poulet et al., 2008b; Calvin et al., 2009; Horgan et al., 2009; Horgan
et Bell, 2009). L’utilisation de la méthode des dérivées spectrales, ainsi que l’observation
de spectres de laboratoire de mélanges gypse/glace, révèlent que ces minéraux hydratés
contiennent du gypse. La présence du gypse n’est donc pas restreinte aux dunes d’Olym-
pia mais se trouve sur l’ensemble des sédiments superfiels polaires : la totalité du champ
de dunes circum-polaire, les champs de dunes intérieurs, et tous les sédiments superficiels
couvrant la surface de la calotte.
Par l’analyse des associations dunes/escarpements, il a également été démontré que
les dunes polaires correspondent à du sable initialement contenu dans la BU. Ce matériel
est libéré de la BU au niveau des escarpements marginaux ou par ablation verticale dans
la région d’Olympia. Les vents polaires descendant des hauteurs de la calotte sont ensuite
responsables de la mobilisation de ces sédiments riches en gypse et de la formation du
champ de dunes circum-polaire (Fig. 4.25). Les cristaux de gypse sont transportés tout
autour de la calotte, ce qui entraine une réduction de la taille des grains et de l’intensité
de sa signature spectrale.
Le till d’ablation qui couvre l’intérieur des dépressions en spirale a pour origine la
poussière initialement contenue dans les NPLD. Ce sédiment est libéré au niveau des
pentes face à l’équateur par l’érosion due au vent catabatique. Ces vents entrainent ensuite
la mobilisation de ce matériel et son accumulation sur les pentes opposées et, plus géné-
ralement, sur la surface de la calotte formant de fines pellicules sédimentaires (Rodriguez
et al., 2007). La poussière des NPLD est également libérée au niveau des escarpements
marginaux formant une pellicule de poussière au pied des escarpements.
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4.4 Discussion
4.4.1 Minéralogie possible des sédiments piégés dans la calotte po-
laire Nord
Si l’étude précédente s’est focalisée sur la détection du gypse, d’autres minéraux
peuvent aussi être piégés à l’intérieur des glaces polaires martiennes. Ces minéraux peuvent
s’être accumulés au cours du temps dans les différentes couches de glace, par le dépôt à
la surface de la calotte des poussières initialement présentes dans l’atmosphère. Les nom-
breuses analyses réalisées sur les impuretés piégées dans les glaciers terrestres révèlent
que ces poussières subissent des transformations minéralogiques à la fois dans l’atmo-
sphère, avant le dépôt, et à l’intérieur même de la glace, après le dépôt. leur composition
est caractéristique des variations climatiques passées (Ohno et al., 2006; Iizuka et al.,
2008). La détermination précise des minéraux présents dans la calotte polaire Nord, ainsi
que des variations possibles de leur composition entre différentes couches de glace, pour-
rait donc apporter des informations primordiales sur le climat Amazonien.
4.4.1.1 Détection d’autres minéraux possibles
Les analyses spectrales antérieures ont montré que les sédiments superficiels dépo-
sés sur et autour de la calotte polaire présentent des signatures de minéraux mafiques et
de minéraux hydratés. L’étude décrite ici révèle que ces minéraux hydratés incluent du
gypse sur tous les sédiments polaires. D’autres minéraux hydratés sont très probablement
associés au gypse. Leur détermination précise peut cependant être complexe du fait du
mélange avec la glace et avec les autres minéraux.
La Figure 4.10 présente la détection par la méthode des dérivées de toutes les bandes
d’absorption présentes sur un seul cube CRISM. L’histogramme résultant montre l’exis-
tence d’autres bandes d’absorption que celles typiques du gypse ou de la glace.
L’une des bandes d’absorption les plus fréquemment détectées est celle centrée à
2.14 µm, identifiée sur près de 30% des pixels de l’image. L’analyse de sa distribution
montre que cette bande est associée aux signatures de gypse et de minéraux hydratés, et
parfaitement corrélée aux surfaces riches en sédiments (Fig. 4.12). Cette bande d’absorp-
tion ne correspond vraisemblablement pas à du bruit ni à une bande atmosphérique. En
effet, sa détection n’est pas restreinte à un seul cube CRISM mais elle se retrouve sur
d’autres cubes acquis en été, sur différents endroits de la calotte. Les données OMEGA
montrent également cette signature sur les sites préalablement observés par CRISM (Fig.
4.14). Enfin, sa détection présente une forte cohérence spatiale, et se trouve toujours sur
les surfaces enrichies en sédiments.
La détermination du minéral responsable de cette signature est toutefois complexe. En
effet, cette bande d’absorption à 2.14 µm n’a jusqu’à présent été identifiée que sur deux
minéraux : l’hannebachite (2CaSO3.H2O) et les perchlorates (ClO4) (Fig. 4.26).
Concernant l’hannebachite, Halevy et Schrag (2009) montrent par des modèles chi-
miques et des expériences en laboratoire que, dans une solution contenant du Ca, du Na,
du Cl, du CO2, du SO2, du Fe, du Mg et pour un pH presque neutre et une concentration
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FIGURE 4.26 – De haut en bas : spectre CRISM acquis sur les dunes circum-polaires (cube
HRL330c), spectre acquis en laboratoire de perchlorate (Hanley et al., 2009, 2010b),
spectre acquis en laboratoire d’hannebachite (Halevy et Schrag, 2009).
en SO2 de quelques ppb, ce minéral précipite aux dépens des carbonates de calcium. La
présence de l’hannebachite pourrait donc expliquer le fait que, jusqu’à présent, très peu
de signatures de carbonate aient été détectées sur Mars. Un scénario possible serait que
l’hannebachite se soit formée durant une période d’activité volcanique sous une atmo-
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sphère peu oxydante. Suite à l’érosion de la surface et à la remobilisation par le vent, des
particules de ce minéral auraient pu être transportées vers le pôle et déposées à la surface
de la calotte.
Il est également intéressant d’observer que sous une atmosphère oxydante et en pré-
sence d’un peu d’eau, l’hannebachite s’oxyde rapidement en gypse (Halevy et Schrag,
2009). Ceci serait donc compatible avec la présence de gypse décrite précédemment. Ce-
pendant, l’hannebachite se transforme très facilement en gypse. La préservation de ce
minéral demanderait donc probablement une exposition limitée à l’atmosphère, ou une
quantité d’eau très faible.
Si ces différents résultats semblent indiquer que la présence d’hannebachite est plau-
sible, une étude chimique plus approfondie serait cependant nécessaire pour affirmer sa
présence dans la calotte polaire et son association avec le gypse. Etant donné le scénario
proposé pour la formation de ce minéral, il semblerait également probable de trouver de
l’hannebachite sur d’autres surfaces de Mars.
Enfin, le spectre d’hannebachite présenté sur la Figure 4.26 montre bien une bande
d’absorption à 2.14 µm, mais celle-ci est associée à d’autres bandes centrées à 1.47
et 1.98 µm. Ces deux dernières bandes d’absorption étant beaucoup plus profondes on
pourrait donc s’attendre à les observer sur le spectre CRISM présentant une signature à
2.14 µm (Fig. 4.26). Celui-ci révèle bien une signature à 1.98 µm mais celle-ci est peu
significative car elle se superpose aux bandes de l’atmosphère et de la glace d’eau. De
même, aucune bande à 1.47 µm n’est observée et celle centrée à 1.5 µm est plutôt at-
tribuée à la présence de glace d’eau. Le fait que ces deux bandes d’hydratation soient
difficilement identifiables peut néanmoins s’expliquer par le mélange avec d’autres miné-
raux hydratés ou la glace d’eau.
Concernant les perchlorates, un intérêt important a été porté à ces minéraux depuis
leur détection par l’atterrisseur Phoenix sur le sol de Vastitas Borealis (Hecht et al., 2009;
Kounaves et al., 2010a). La découverte d’une quantité significative de perchlorate sur les
plaines boréales tend à privilégier sa présence par rapport à l’hannebachite.
Les perchlorates sont des ions fortement oxydés (le chlore est dans un état d’oxydation
de +7) et sont extrêmement rares sur Terre. Dans son état naturel, il se trouve uniquement
dans des environnements hyper arides comme le désert de l’Atacama au Chili, où il est
associé à des dépôts de nitrates (Ericksen, 1981). Sur le site de Phoenix, les nitrates n’ont
pas été détectés, mais les perchlorates semblent plutôt faire partie d’une paragénèse saline
dominée par le chlore (Kounaves et al., 2010b; Chevrier et al., 2010). La formation des
perchlorates fait l’objet de nombreuses interrogations. Deux principaux mécanismes ont
jusqu’à présent été proposés : (1) l’oxydation dans l’atmosphère des aérosols, peut-être
par les UV (Catling et al., 2010), ou (2) la réaction d’oxydants forts, comme le H2O2,
avec des chlorures sous leur forme liquide ou solide (Hanley et al., 2010a).
Les perchlorates trouvés sur le site de Phoenix se trouvent également associés à des
chlorures, des carbonates ainsi que des sulfates (Kounaves et al., 2010a). Pour Kounaves
et al. (2010b), ces sulfates semblent correspondre principalement à du MgSO4 et du
CaSO4. Ceux-ci ont probablement initialement précipité sous la forme d’epsomite et
de gypse lorsque l’atmophère était plus humide. Une association entre le gypse et les
perchlorates semble donc plausible.
Les perchlorates n’avaient jamais été découverts par les spectro-imageurs orbitaux
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OMEGA et CRISM mais ceci peut s’expliquer par l’absence de spectres de référence
acquis en laboratoire. Suite à la découverte de ces minéraux par Phoenix, Hanley et al.
(2010b) ont donc étudié les caractéristiques spectrales de différents chlorures et perchlo-
rates. Cette analyse révèle que la bande à 2.14 µm s’observe sur tous les spectres de
perchlorates et peut probablement être attribuée à la liaison Cl-O dans les ions perchlo-
rates. Le spectre présenté sur la Figure 4.26 montre effectivement bien une importante
bande d’absorption à 2.14 µm. Celle-ci est associée à deux profondes bandes d’hydrata-
tion à 1.43 et 1.92 µm. Ces deux dernières signatures n’apparaissent que sous la forme
de faibles bandes sur les spectres CRISM. Cependant, ces bandes peuvent, comme pour
l’hannebachite, être pertubées par la présence d’autres minéraux hydratés et de glace. De
même, La Figure 4.26 ne présente qu’un seul type de perchlorate. Les autres spectres ac-
quis par Hanley et al. (2010b) présentent parfois des bandes d’hydratation beaucoup plus
faibles que la bande à 2.14 µm, celles-ci dépendant de l’hydratation des perchlorates.
La présence possible de perchlorates à l’intérieur de la calotte polaire pourrait avoir
d’importantes conséquences sur sa dynamique. En effet, la température à la base de la
calotte est estimée à -50°C (Larsen et Dahl-Jensen, 2000). A une telle température, de la
glace pure devrait donc être entièrement gelée et la calotte ne pourrait subir qu’une très
faible déformation (Fisher, 2000). Herkenhoff et al. (2007); Winebrenner et al. (2008)
révèlent cependant plusieurs preuves d’écoulement de la calotte. Celui-ci entraîne la né-
cessité d’un mécanisme particulier permettant la déformation de la glace à une aussi faible
température basale. Chevrier et al. (2010) et Hecht et al. (2009) démontrent que les per-
chlorates de Mg, Ca et Na peuvent former des saumures qui restent liquides à des tempé-
ratures minimales de -69, -74 et -32°C respectivement. Les perchlorates de Mg et de Ca
peuvent donc rester liquide à la base de la calotte. Fisher et al. (2010) soutiennent qu’une
concentration de perchlorate dans les poussières piégées dans la calotte, similaire à celle
qui a été déterminée sur le site de Phoenix, permet la formation de saumures liquides à
la base de la calotte. Celles-ci pourraient donc permettre la déformation de la calotte et
expliquer les morphologies d’écoulement observées.
Les caractéristiques spectrales des perchlorates, leur présence dans les plaines bo-
réales, et leur association possible avec du gypse tendent à favoriser ces minéraux par
rapport à l’hannebachite. Une étude géochimique plus avancée sur la plausibilité de leur
présence dans la calotte serait cependant nécessaire pour valider cette détection. L’acqui-
sition de spectres de mélange perchlorate/glace serait également intéressante pour mieux
caractériser les spectres CRISM et OMEGA observés.
Les minéraux piégés dans la calotte contiennent donc des minéraux mafiques, du
gypse, et probablement des perchlorates ou de l’hannebachite. L’histogramme présenté
sur la Fig. 4.10 indique la présence d’autres bandes d’absorption qui ne peuvent être attri-
buées à aucun de ces minéraux. Afin de déterminer la composition des autres constituants
des sédiments polaires, il serait important de réaliser ce type d’étude sur d’autres zones de
la calotte. La détermination minéralogique de ces signatures spectrales peut cependant être
complexe du fait du mélange avec la glace. L’acquisition d’autres mélanges minéral/glace
en laboratoire permettrait de mieux contraindre cette composition. De nombreuses études
montrent également la présence de minéraux se formant classiquement dans les glaciers
terrestres en fonction du climat de dépôt. Les résultats obtenus sur Terre peuvent donc
apporter des informations sur les minéraux pouvant exister dans la calotte martienne.
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4.4.1.2 Comparaison avec les glaciers terrestres
De nombreuses études ont été réalisées sur les poussières contenues dans les glaciers
terrestres. Celles-ci montrent que les réactions chimiques qui ont lieu dans l’atmosphère,
avant le dépôt, et dans le névé, après le dépôt, entraînent la formation de minéraux spéci-
fiques. La chimie précise de ces minéraux peut varier en fonction des aérosols présents au
départ dans l’atmosphère, et reflète les changements climatiques passés. Il est donc inté-
ressant d’essayer de déterminer, d’une part, si le même type de réactions chimiques peut
avoir lieu dans la calotte polaire martienne et, d’autre part, si les minéraux classiquement
formés dans les glaciers terrestres peuvent également exister dans les glaces martiennes.
Analogue terrestre : L’Antarctique constitue actuellement le meilleur analogue clima-
tique martien trouvé sur Terre (e.g. Anderson et al. (1972); Marchant et Head (2007)). La
calotte polaire Sud terrestre correspond en effet, comme sur Mars, à un désert hyper-aride
et froid. Le « Taylor Dome » (point TD sur la Fig. 4.27) et la région de Vostok (point
EAIS sur la Fig. 4.27) présentent par exemple respectivement des températures annuelles
moyennes de -40 et -58°C, pour des précipitations annuelles moyennes de 10 et 100 mm.
Néanmoins, par comparaison, les conditions actuelles martiennes, aux moyennes et hautes
latitudes (voir les points 30, 50 et 60 indiqués sur la Fig. 4.27), sont plus froides (de -60
à -95°C de température annuelle moyenne) et plus sèches (quasiment 0 mm de précipi-
tation annuelle moyenne). Le climat sur les deux planètes a cependant changé au cours
du temps. Ainsi, les conditions rencontrées durant le dernier maximum glaciaire en An-
tarctique (noté LGM sur la Fig. 4.27 et daté à 18 Ka) ont été estimées comme beaucoup
plus froides et sèches (-68°C et ∼10 mm de précipitation annuelle), et sont donc plus
comparables aux conditions actuelles martiennes. De même, les conditions climatiques
martiennes ont évolué au cours du temps. Ainsi, pour une pression atmosphérique de 300
ou 1000 mbar, le climat martien serait sembable à celui rencontré aujourd’hui en Antarc-
tique (Fig. 4.27) (Marchant et Head, 2007).
Si actuellement une différence importante de température existe entre les calottes po-
laires martiennes et terrestres, des conditions similaires ont cependant pu être rencontrées
dans le passé. De plus, les températures considérées précédemment sont des moyennes
annuelles. Les pôles, martiens comme terrestres, subissent des variations climatiques im-
portantes entre l’hiver et l’été. Ainsi, la surface de la calotte polaire Nord de Mars peut
passer de -120 à -60°C entre les deux saisons, induisant ainsi un climat plus semblable à
celui pouvant exister en Antarctique (Larsen et Dahl-Jensen, 2000). Il semble donc plau-
sible que le même type de réaction puisse avoir lieu dans les deux sites.
Réactions chimiques dans un glacier terrestre : Les carottes extraites de la calotte po-
laire antarctique ont permis l’analyse des poussières piégées au cours du temps dans la
glace. Celles-ci subissent des réactions chimiques, à la fois dans l’atmosphère et dans la
glace, qui forment des minéraux tels que : les sulfates, les nitrates, les chlorures et les
carbonates (Iizuka et al., 2008). Ces minéraux ont été amplement étudiés car, malgré les
différentes transformations chimiques qu’ils subissent, la variabilité de leur concentration
et de leur composition apporte des informations primordiales sur la chimie de l’atmo-
sphère au moment du dépôt.
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FIGURE 4.27 – Détermination des zones climatiques terrestres. L’ovale en pointillé com-
prend les différentes conditions rencontrées dans la « Dry Valley » en Antarctique. Les
points TD et EAIS correspondent aux conditions actuelles rencontrées respectivement au
« Taylor Dome » (situé à 35 km au Sud-Est de la « Dry Valley »), et à Vostok (situé à
78°S à l’intérieur de l’Antactique). Le point noté LGM correspond aux conditions ren-
contrées durant le dernier maximum glaciaire (∼18 Ka) à l’intérieur de l’Antarctique Est.
Des points représentent également les conditions actuelles rencontrées sur Mars aux lati-
tudes 30°, 50° et 60°, ainsi que les conditions passées pour une pression atmosphérique
de 300 mbar et 1000 mbar. (Marchant et Head, 2007)
Si une partie des réactions chimiques à l’origine de ces minéraux ont lieu dans l’at-
mosphère, de nombreuses études ont révélé que celles-ci existent également à l’intérieur
même de la glace (Ohno et al., 2005; Iizuka et al., 2006). Ces transformations post-dépôts
s’observent dans le névé et dans les couches de glace peu profondes. Plus précisément,
l’analyse des impuretés présentes dans une carotte de glace extraite au niveau de la sta-
tion « Dome Fuji » en Antarctique, montre que ces réactions chimiques peuvent avoir lieu
jusqu’à une profondeur de 185 m sous la surface de la calotte (Ohno et al., 2005). La com-
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position des minéraux ainsi formés est ensuite préservée au fur et à mesure que la glace
s’enfouit à des profondeurs plus importantes. Ces minéraux sont localisés à la jonction
entre les grains de glace ainsi qu’à l’intérieur même de ceux-ci sous forme d’inclusions
(Ohno et al., 2005).
De manière plus détaillée, les réactions post-dépôts sont dues à des processus de dif-
fusion moléculaire à l’intérieur du névé et des couches de glace peu profondes (Ohno
et al., 2005; Iizuka et al., 2006, 2008). En effet, malgré la faible température, les anions
SO2−4 , Cl
− et NO−3 peuvent toujours former des acides liquides car leur température eu-
tectique est faible (par exemple : -75°C pour le H2SO4, -43°C pour le HNO3, et -87°C
pour le HCl (Hall et Sherrill, 1928)). A l’inverse, les cations Ca2+, Na+, et Mg2+ ont
une température eutectique beaucoup plus élevée et ne peuvent être sous forme liquide.
Ainsi, les phases liquides de SO2−4 ,Cl
− etNO−3 , diffusent dans la glace et réagissent avec
les ions Ca2+, Na+, et Mg2+ relativement immobiles. La réaction entre ces différentes
phases forme des minéraux dont la température eutectique est plus haute, et les ions SO2−4 ,
Cl− et NO−3 deviennent donc relativement immobiles (par exemple, les températures eu-
tectiques du NaSO4.10H2O, MgSO4.12H2O et CaSO4.2H2O sont respectivement de
-1.1°C, -3.9°C et -0.05°C). La composition des minéraux ainsi formés à faible profondeur
est donc par la suite préservée au fur et à mesure de l’enfouissement de la glace à des pro-
fondeurs plus importantes. Si la concentration en cations est inférieure à celle des anions,
des phases acides liquides resteront présentes dans la glace.
Le diagramme présenté sur la Figure 4.28 résume le type de minéraux pouvant se
former par ces processus post-dépôts, ainsi que l’ordre de priorité dans lequel ces réactions
se produisent. L’étude de Iizuka et al. (2008) révèle en effet que les minéraux solubles
observés dans la glace se forment prioritairement dans l’ordre suivant : les sulfates de
calcium, les autres sulfates, les nitrates, les chlorures et les carbonates. Les sulfates sont
considérés comme se formant prioritairement car les acides HNO3 et HCl se vaporisent
facilement dans la couche supérieure de neige et passent dans l’atmosphère. Dans cette
couche superficielle, les cations Ca2+, Na+, et Mg2+ vont donc prioritairement réagir
avec le H2SO4. Cependant, si les anions Cl− et NO−3 subsistent à une profondeur plus
importante, ceux-ci sont déplacés aux joints de grains sous forme d’acides liquides, ou
sous forme de solution solide dans les cristaux de glace. Dans ce cas, ces acides peuvent
également réagir avec le reste des cations Ca2+, Na+, et Mg2+ qui n’ont pas encore été
utilisés par le SO2−4 , et former des nitrates et des chlorures. Les carbonates étant constitués
de la base acide la moins forte (CO2−3 ), ils sont considérés comme ayant la plus faible
priorité par rapport aux bases acides les plus fortes (SO2−4 , Cl
− et NO−3 ). A l’intérieur du
groupe des sulfates, la réaction à l’origine des sulfates de calcium est considérée comme
ayant la priorité la plus importante du fait de la facilité avec laquelle le sel refractaire
CaSO4 se forme.
Selon cet ordre de réactions prioritaires, la concentration et le type des minéraux réel-
lement formés va dépendre principalement de la chimie de l’atmosphère au moment du
dépôt. Les différentes bifurcations indiquées sur le diagramme 4.28 reflètent la diversité
des composants créés suivant les concentrations relatives des principaux ions présents au
départ dans l’atmosphère.
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FIGURE 4.28 – Diagramme des réactions chimiques dominantes ayant lieu entre six es-
pèces d’ions, en fonction de leurs concentrations relatives. Ces concentrations relatives
peuvent être déduites en suivant les différentes bifurcations. Si à la fin du diagramme
(dans les boîtes correspondantes aux cas 1 à 6) certains anions subsistent, il est admis que
ceux-ci forment des acides (H2SO4, HNO3, et HCl). Les différents minéraux pouvant
apparaître pour chacune des bifurcations sont indiqués en rouge dans l’ordre de priorité
de leur formation (Iizuka et al., 2008).
FIGURE 4.29 – Fréquences de différentes espèces de sels dans 30 micro-inclusions étu-
diées par des analyses micro-Raman. Cette étude a été réalisée sur une carotte de glace ex-
traite en Antarctique au niveau de la station « Dome Fuji ». Les espèces Na2SO4.10H2O
et MgSO4.12H2O ne peuvent être distinguées car leurs pics principaux sont trop proches
pour être résolus par le spectromètre. Les espèces nommées « others » correspondent pro-
bablement à des chlorures (Ohno et al., 2005, 2006).
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Les résultats obtenus à partir de ce modèle chimique sont cohérents avec les observa-
tions faites dans les carottes de glace extraites en Antarctique. Ainsi, Ohno et al. (2006)
analysent les propriétés chimiques des minéraux solubles piégés dans différentes couches
de glace. Les résultats obtenus par cette étude sont représentés sur la Figure 4.29. Ce dia-
gramme montre tout d’abord que les impuretés solubles présentent dans les glaces sont
dominées par les sulfates. Ce résultat est compatible avec le fait que la formation des
sulfates est prioritaire par rapport à celle des nitrates, des chlorures et des carbonates.
Cependant, la composition chimique et la concentration de ces sulfates varient suivant
le climat existant au moment du dépôt. En effet, les aérosols atmosphériques contiennent
des sels marins et des poussières minérales. Dans le cas des sels marins, la production
de ces aérosols est due à la dispersion par le vent de l’eau de mer, dans un état liquide
ou gelé (Fischer et al., 2007). Dans le cas des poussières minérales, l’altération physique
et chimique de la croûte permet la formation de petites particules de poussière qui sont
entrainées dans l’air par le vent de surface (Fischer et al., 2007). Les sels marins sont la
source principale des ions Na+ et Cl−, ainsi que dans une proportion moindre, des ions
Mg2+, Ca2+, SO2−4 et K
+ (Legrand et Mayewski, 1997). De leur côté, les poussières




Ainsi, l’Antarctique étant entouré d’océans, les aérosols vont être enrichis en sels ma-
rins. A l’inverse, les carottes de glace prélevées au Groenland, montre un milieu plus
continental avec un apport plus important en poussières minérales (De Angelis et al.,
1997). Les aérosols présents en Antarctique devraient donc être plus riches en Na2+ et
Mg2+ qu’en Ca2+. La formation des minéraux solubles devrait donc globalement suivre
les bifurcations D et E sur la Figure 4.28. Les analyses des impuretés trouvées sur diffé-
rentes couches de glace en Antarctique sont compatibles avec cette hypothèse, et révèlent
bien un enrichissement global en sulfates de magnésium et de sodium par rapport aux
sulfates de calcium (Fig. 4.29). Cette tendance s’inverse cependant durant les périodes
glaciaires. En effet, les glaces analysées à 576 et 1919 m, correspondant aux deux der-
niers âges glaciaires, montrent une disparition des sulfates de magnésium et de sodium
au profit des sulfates de calcium. Cette différence a été expliquée par un apport beaucoup
plus important en poussières minérales durant les périodes glaciaires. Cette augmentation
est probablement due à des changements de circulation atmosphérique, à une couverture
végétale plus réduite durant les périodes glaciaires et, peut-être, à l’influence de l’exten-
sion de la banquise (De Angelis et al., 1997; Röthlisberger et al., 2002; Ohno et al., 2006).
Durant les périodes glaciaires, l’augmentation des poussières minérales entraine donc un
enrichissement en Ca2+ et un appauvrissement en Na2+ et Mg2+. Les réactions induites
par cette composition vont donc plutôt correspondre aux bifurcations A et B (Fig. 4.28),
provoquant ainsi une formation plus importante de sulfates de calcium, de nitrates, et de
chlorures (Fig. 4.29) (Ohno et al., 2006; Iizuka et al., 2008).
Des événements plus ponctuels, comme les éruptions volcaniques, vont également en-
trainer une variation dans la chimie des aérosols atmosphériques et donc, dans celle des
impuretés piégées dans les glaces. Ainsi, les éruptions volcaniques sont enregistrées dans
les glaciers terrestres comme des couches acides, enrichies en poussière, et présentant une
forte concentration de sulfate. L’augmentation de la quantité de sulfate est due aux émis-
sions volcaniques de SO2.
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Des réactions chimiques bien déterminées ont donc lieu à l’intérieur de la glace et
entrainent la formation de minéraux spécifiques. L’ordre dans lequel se font ces réactions
est invariable mais la chimie des minéraux formés et leur concentration dépend de la
composition de l’atmosphère au moment du dépôt. Compte-tenu des conditions similaires
existant entre la calotte Antarctique et la surface de Mars, il est plausible que de telles ré-
actions aient également lieu dans les glaces martiennes. La composition de l’atmosphère
étant cependant très différente entre les deux planètes (Chap. 1.1.2), des variations dans
la chimie et la concentration des minéraux ainsi formés sont très probables.
Application à Mars des réactions chimiques observées dans les glaces antarctiques :
Les réactions chimiques observées dans les glaces terrestres sont dues à la diffusion
des phases acides liquides du SO2−4 , du Cl
− et du NO−3 . Ces trois phases restent li-
quides dans la calotte Antarctique car leurs températures eutectiques sont de -75°C pour
le H2SO4, -43°C pour le HNO3, et -87°C pour le HCl (Hall et Sherrill, 1928). Si la tem-
pérature de surface de la calotte Nord de Mars peut atteindre -123°C l’hiver, celle-ci peut
cependant monter à -63°C l’été (Larsen et Dahl-Jensen, 2000). La température augmente
également avec la profondeur et atteint -50°C à la base de la calotte (Larsen et Dahl-
Jensen, 2000). La diffusion du H2SO4 et de HCl liquide semble donc tout à fait possible
dans la calotte martienne. La diffusion de HNO3 semble à l’inverse peu probable, sauf si
des variations climatiques passées ont permis une augmentation de la température.
S’il semble que le même type de réactions post-dépôt peut avoir lieu dans la calotte
polaire martienne et dans les calottes terrestres, les minéraux créés seront par contre pro-
bablement différents. En effet, la chimie des aérosols déposés sur l’Antarctique semble
principalement régie par l’apport en sels marins. La présence d’anciens océans martiens
est toujours sujette à discussion mais, si ceux-ci ont existé, ils auraient disparu à l’Amazo-
nien. Les aérosols présents dans l’atmosphère terrestre peuvent également avoir des ori-
gines biologiques et anthropiques inexistantes sur Mars. Les périodes glaciaires terrestres,
dont les conditions climatiques sont plus compatibles avec celles de Mars, semblent donc
constituer de meilleurs analogues des glaces martiennes, avec un apport en poussières mi-
nérales dans les aérosols plus important. Les épisodes volcaniques, considérés comme des
événements ponctuels sur Terre, ont également vraisembablement un rôle beaucoup plus
important sur Mars. Le volcanisme martien devient cependant de moins en moins actif au
cours de l’Amazonien.
La chimie des aérosols piégés dans les glaces martiennes parait donc se distinguer
principalement par : l’absence de contribution de sels marins, l’absence d’activité biolo-
gique, et l’importance de l’activité volcanique. Les probabilités de trouver les différents
minéraux solubles développés dans les glaces antarctiques sont résumées ci-après, dans
l’ordre où ces minéraux vont prioritairement se former :
- Les sulfates : Les sulfates illustrent parfaitement bien la plausibilité de l’existence
de réactions chimiques similaires entre la calotte martienne et la calotte terrestre. En effet,
ce chapitre 4 a démontré que des sulfates étaient présents à l’intérieur des glaces polaires
martiennes (Massé et al., 2010). Ceux-ci ont été identifiés comme un sulfate de calcium
dihydraté nommé gypse (CaSO4.2H2O). Cette observation est compatible avec le modèle
chimique basé sur l’analyse des calottes polaires terrestres, où les sulfates de calcium
se forment en priorité. De plus, l’analyse des impuretés déposées en Antarctique durant
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le dernier âge glaciaire montre que les sulfates de calcium identifiés sont également du
gypse. L’analyse d’une section de glace déposée à cette époque (Fig. 4.30) montre par
exemple que quatre inclusions sur dix contiennent du gypse.
Si la concentration en SO2−4 est suffisante, les réactions chimiques post-dépôts pour-
raient suivre les bifurcations D ou E (Fig. 4.28) et former des sulfates de magnésium et
de sodium. Ceux classiquement formés dans les glaciers terrestres sont sous la forme de
MgSO4.12H2O et Na2SO4.10H2O. Ceux-ci appartiennent donc à la famille des sulfates
poly-hydratés qui sont caractérisés spectralement par des bandes d’hydratation à 1.4 et
1.9 µm. Celles-ci ne permettent donc pas de distinguer ces sulfates d’autres minéraux hy-
dratés. Les études précédentes ont cependant montré que la poussière sortant de la calotte
présente des signatures de minéraux hydratés (Poulet et al., 2008b; Horgan et al., 2009;
Calvin et al., 2009). Ceux-ci pourraient donc peut-être contenir des sulfates de magnésium
et de sodium.
Du point de vue de l’apport des différents constituants, l’origine du SO2−4 dans la ca-
lotte antarctique est principalement marine (Legrand et Mayewski, 1997). Cependant, le
volcanisme en apporte également ponctuellement d’importantes quantités. Il a également
été amplement démontré par les différents atterrisseurs que Mars présente un enrichis-
sement en soufre par rapport à la surface terrestre (Chap. 1.3) (Clark et Baird, 1979).
L’érosion de la surface martienne entraine donc probablement la présence de SO2−4 dans
l’atmosphère martienne. Il parait donc cohérent qu’une quantité importante de SO2−4 ait
été piégée dans la calotte polaire martienne. En ce qui concerne le calcium, le magnésium
et le sodium, si les deux derniers composants ont, sur Terre, principalement une origine
marine, les trois éléments ont été détectés dans les sols analysés par les atterrisseurs (Clark
et al., 2005). Leur présence dans la calotte polaire est donc probable.
FIGURE 4.30 – La photographie en haut à gauche présente une section de glace prélevée à
une profondeur de 1122 m. Un hydrate de clathrate est au centre de l’image, et est entouré
de petites inclusions de sel (l’une d’elles est entourée). Un spectre Raman acquis sur une
de ces inclusions est représenté en bas. Ce spectre montre un pic à 1008 cm-1 typique
du gypse. L’histogramme en haut à droite révèle la distribution des sels identifiés sur 10
inclusions. Les « non peak » correspondent à des substances non identifiées par le Raman
(comme les chlorures) (Iizuka et al., 2008; Ohno et al., 2006).
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- Les nitrates : La température eutectique du HNO3 n’est pas assez basse pour que
celui-ci puisse diffuser dans les conditions de températures polaires actuelles martiennes.
Si des conditions plus favorables ont pu exister dans le passé, la formation de nitrates
semble cependant improbable. En effet, sur Terre, le NO2−3 peut provenir de différentes
sources : la dissociation du N2 au-dessus de la stratopause, la perte hivernale du NO2−3
contenu dans la stratosphère inférieure polaire (due à la formation de nuages stratosphé-
riques polaires), et l’exhalation du sol (Legrand et Mayewski, 1997). L’atmosphère mar-
tienne contenant 2.7 % d’azote contre 78 % pour l’atmosphère terrestre (Chap. 1.1), la
présence de NO2−3 dans les aérosols martiens est probablement infime. Manning et al.
(2008) suggèrent que des nitrates ont pu se former dans le passé à la surface de Mars,
avant l’échappement de l’atmosphère. Aucun nitrate n’a cependant été détecté jusqu’à
présent sur Mars.
- Les chlorures : La température eutectique duHCl permet sa diffusion dans les glaces
martiennes. De plus, si leCl− contenu dans les aérosols terrestres provient principalement
des sels marins, le volcanisme peut également en apporter une quantité non négligeable
(Legrand et Mayewski, 1997). L’importance du volcanisme martien implique la présence
probable de cet élément dans les aérosols. Son dépôt dans la calotte polaire a alors pu
induire la formation de chlorures. La présence de chlorures sur Mars a, de plus, déjà été
révélée sur le sol de Meridiani par Opportunity (Clark et al., 2005).
Hanley et al. (2010b) ont récemment acquis en laboratoire des spectres de chlorures.
Ceux-ci ne présentent pas de signature particulière, ou uniquement des bandes d’absorp-
tion typiques de l’hydratation des minéraux. Si les chlorures sont présents dans la calotte
martienne, ils sont donc difficilement détectables.
Une hypothèse également intéressante est que ces chlorures soient à l’origine de la
formation des perchlorates (Catling et al., 2010). Les perchlorates se forment en effet
dans des conditions oxydantes et dans des milieux très arides. La source la mieux connue
d’oxydation sur Mars est son atmosphère. La calotte polaire Nord de Mars constitue donc
un environnement froid, oxydant et extrêmement sec, idéal pour la formation des perchlo-
rates. Plusieurs hypothèses ont été proposées pour expliquer la présence des perchlorates
sur le site d’atterrissage de Phoenix dans les plaines du Nord et, plusieurs d’entre elles
impliquent la présence de chlorures. Ainsi, les perchlorates pourraient se former sur le sol
ou à la surface des aérosols, par des réactions gaz-solide sèches, entre des chlorures acti-
vés par les UV et les espèces oxydantes présentes dans l’atmosphère. Catling et al. (2010)
proposent également que la glace d’eau puisse jouer un rôle de surface de réaction dans la
formation des perchlorates. Ainsi, des radicaux ClO peuvent être facilement produits par
l’oxydation atmosphérique des chlorures. Le ClO peut interagir avec la glace pour former
du OClO quand la glace sublime. Celui-ci peut ensuite être la source des perchlorates.
Si à priori aucune indication ne va à l’encontre de ces deux hypothèses, celles-ci nécessi-
teraient cependant d’être vérifiées par des expériences en laboratoire. On peut cependant
supposer que, suite à l’ablation de la glace probablement par sublimation, les chlorures
s’échappent de la calotte polaire et interagissent avec l’atmosphère pour former les per-
chlorates. Ce mode de formation serait également en accord avec la présence d’une bande
d’absorption à 2.14 µm pouvant être attribuée aux perchlorates (voir section précedente).
La formation des perchlorates à partir des chlorures initialement piégés dans la glace
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est également compatible avec la composition des perchlorates observés sur le site de
Phoenix. Ceux-ci ont en effet été identifiés comme étant majoritairement des perchlorates
de magnésium et de sodium (Hecht et al., 2009). Etant donné la présence importante de
sulfate de calcium dans la calotte, il semble vraisemblable que les chlorures se formant
secondairement dans la séquence de réactions soient plutôt enrichis en magnésium et en
sodium (voir les bifurcations C et E, Fig. 4.28).
- Les carbonates : La présence de carbonates, se formant en dernier dans la chaine de
réaction, est tout à fait plausible dans la calotte polaire martienne. L’atmosphère de Mars
étant très enrichie en CO2 (95.32 %), l’apport des différents constituants ne pose aucun
problème. De plus, ces minéraux ont récemment été détectés sur Mars, sur le sol Gusev
analysé par Spirit et, plus particulièment, sur le sol des plaines du Nord étudié par l’atter-
risseur Phoenix (Morris et al., 2010; Kounaves et al., 2010a).
En conclusion, il parait donc plausible que les réactions post-dépôts observées dans les
glaces terrestres ont également lieu dans la calotte polaire martienne. Les deux planètes
sont cependant considérablement différentes et la chimie et la concentration des minéraux
solubles ainsi piégés dans les glaces martiennes vont présenter des variations importantes
par rapport à celles observées en Antarctique. En effet, l’origine et la quantité des aérosols
apportés sur la calotte martienne, ainsi que la chimie globale de l’atmosphère, présentent
de considérables différences. De plus, si certains minéraux comme les sulfates et les chlo-
rures sont privilégiés, d’autres, comme les nitrates, sont probablement inexistants.
Les différences trouvées entre les réactions post-dépôts terrestres et martiennes néces-
siteraient cependant d’être mieux contraintes. Ainsi, le modèle chimique de Iizuka et al.
(2008) pourrait être plus adapté à Mars et à la chimie de son atmosphère. Ces réactions
pourraient également être mieux déterminées par le développement d’expériences en la-
boratoire en conditions martiennes. Enfin, il serait intéressant d’acquérir des spectres de
mélanges entre ces différents minéraux et la glace. Ceci permettrait une meilleure com-
paraison avec les spectres acquis sur la calotte martienne, et une identification plus facile
des minéraux potentiellement piégés dans la glace.
4.4.2 Comparaison avec la calotte polaire Sud
Ce chapitre a montré que, le gypse présent dans les dunes circum-polaires provient
directement de la calotte polaire Nord où il s’est probablement formé. La calotte polaire
Sud s’étant formée durant la même période (Tanaka et al., 2008), on pourrait donc s’at-
tendre à ce que le même type d’aérosol se dépose en surface, et réagisse dans les glaces
pour former des minéraux similaires.
Jusqu’à présent, aucune signature de gypse n’a été détectée au niveau de la calotte
polaire Sud. Au niveau de la calotte boréale, cette signature est facilement identifiable sur
les dunes circum-polaires. Cependant, aucun champ circum-polaire n’est observable au
pôle Sud, seules quelques dunes existent au fond des cratères. Cette absence de dune est
liée au fait qu’aucun équivalent de la BU n’a été décelé par les données radars MARSIS
et SHARAD (Seu et al., 2007; Plaut et al., 2007). Les dépôts polaires Sud, ou SPLD
(« South Polar Layered Deposits »), semblent donc très sembables aux NPLD et sont
riches en glace et pauvres en sédiment (Zuber et al., 2007). Cette observation induit deux
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principales implications dans la compréhension des deux calottes. Tout d’abord, les SPLD
ont commencé à se former avant les NPLD, si l’enrichissement en sédiment détecté dans la
BU provient d’un phénomène global, il semblerait logique de retrouver cet enrichissement
au pôle Sud. Ceci indique que le climat sous lequel s’est créé la BU est différent de celui
ayant entrainé la formation des SPLD et des NPLD, et que cette variation provient d’un
processus régional (Selvans et al., 2010). L’absence de dépôts polaires riches en sédiment
de type BU, implique également que ceux-ci vont essentiellement se déposer sous la forme
d’une pellicule de poussière sombre à la surface de la calotte et non de dunes. En effet,
en été, sauf sur la glace résiduelle de CO2, les dépôts de glace sont presque entièrement
recouverts de poussière (Fig. 4.31) (Fishbaugh et al., 2008). Cependant, il a été montré
que la minéralogie des poussières recouvrant les NPLD est difficile à déterminer car,
d’une part, la poussière est fortement mélangée à la glace et, d’autre part, la fine taille
des grains entraîne la présence de faibles bandes d’absorption (voir Chap. 4.3). Si les
sédiments polaires Sud contiennent du gypse, celui-ci est donc difficile à détecter.
Poulet et al. (2008b) ont réalisé une étude minéralogique régionale de la calotte polaire
Sud à partir des données OMEGA. Celle-ci révèle que les dépôts superficiels de poussière
présentent une faible signature de minéraux mafiques ainsi qu’une bande d’absorption
typique de l’hydratation (Fig. 4.32). Si cette dernière peut être attribuée à des minéraux
hydratés, aucune autre signature ne permet une identification plus précise. Cette analyse
est la seule existante sur la minéralogie des sédiments superficiels couvrant les SPLD.
L’étude de données à plus haute résolution CRISM, ainsi que l’utilisation de la méthode
des dérivées pourraient donc peut-être permettre de détecter des minéraux similaires à
ceux présents sur la calotte boréale.
FIGURE 4.31 – Image MOC de la calotte polaire Sud.
Cependant, pour que la calotte résiduelle de glace de CO2 puisse rester stable, la tem-
pérature moyenne annuelle de surface des SPLD est nécessairement plus froide que celle
des NPLD. Cette différence de température est due à l’excentricité actuelle de l’orbite
de Mars. Piqueux et al. (2008) révèlent ainsi que, en été, la température de surface de
la glace d’eau oscille entre -100 et -90°C. Or, le SO2−4 , le Cl
− et le NO−3 présentent
respectivement des températures eutectiques de -75°C, -87°C et -43°C (Hall et Sherrill,
1928). Il parait dont peu vraisembable que ces phases acides puissent diffuser dans les
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FIGURE 4.32 – Cartes minéralogiques globales de la calotte polaire Sud obtenues à partir
des données OMEGA. Les cartes a), b), et c) correspondent respectivement à la détection
des pyroxènes, de l’olivine et des minéraux hydratés. La méthode d’obtention de ces cartes
est la même que celle utilisée sur la Figure 4.17. (Poulet et al., 2008b)
glaces australes, contrairement aux glaces boréales. Dans ce cas, les réactions post-dépôts
à l’origine de la formation des sulfates, des nitrates, des chlorures et des carbonates sont
impossibles. Il faut cependant noter que ces réactions peuvent également s’effectuer dans
l’atmosphère avant le dépôt. De plus, la température de la glace à l’intérieur des SPLD
va augmenter avec la profondeur (Larsen et Dahl-Jensen, 2000). Il est donc envisageable
que les températures eutectiques du SO2−4 , du Cl
− et du NO−3 puissent être atteintes à
une profondeur plus importante dans la calotte. Enfin, l’excentricité de Mars a changé au
cours du temps (Laskar et al., 2004) et la calotte polaire Sud a donc probablement pu
rencontrer des conditions favorables aux réactions post-dépôts au cours de sa formation.
L’absence d’observation de minéraux comme le gypse sur la calotte polaire Sud peut
donc être due à : 1) la difficulté de détection de ces minéraux sur une accumulation de
poussière mélangée à la glace et, 2) la plus faible température de la calotte polaire Sud
ne permettant pas les processus de réactions post-dépôts. L’analyse de données à haute
résolution, ainsi que l’utilisation de méthodes adaptées à la détection de faibles signatures
spectrales, pourraient, dans le futur, déterminer si les minéraux tels que le gypse ou les
4.4 Discussion 213
perchlorates sont présents ou non dans la calotte polaire Sud. Si l’excentricité de la planète
a induit cycliquement des températures alternativement suffisantes et trop basses pour
former ces minéraux, ces variations peuvent également peut-être être observées sur les
différentes couches des deux calottes martiennes.
214 CHAPITRE 4 : Les sulfates polaires : étude de la calotte polaire Nord
Conclusion
L’objectif principal de ce chapitre était de déteminer l’origine du gypse circum-polaire
détecté sur Olympia Planum, ainsi que d’évaluer la plausibilité d’un lien entre ces sulfates
et les dépôts de glace.
Afin de répondre à cette question, cette étude a porté sur l’analyse morphologique
et minéralogique détaillée de la calotte polaire Nord, à une échelle locale et régionale.
L’utilisation de la méthode des dérivées spectrales, ainsi que l’observation de spectres de
laboratoire de mélanges glace/gypse, a particulièrement contribué à résoudre la composi-
tion des sédiments polaires mélangés aux dépôts de glace. Différents résultats émergent
de ce travail :
- Le gypse n’est pas uniquement présent sur les dunes d’Olympia Planum mais peut
être détecté sur l’ensemble des sédiments superficiels polaires : l’intégralité du champ
de dunes circum-polaire, les champs de dunes intérieurs, les sédiments s’échappant de
la calotte polaire, et les sédiments formant une pellicule superficielle à la surface de la
calotte.
- Le gypse provient de l’intérieur même de la calotte, à la fois de la BU et des NPLD.
Par comparaison avec les impuretés présentes dans les glaces antarctiques terrestres, ce
minéral s’est probablement formé dans l’atmosphère avant le dépôt, ou à l’intérieur même
de la calotte par des processus post-dépôts.
- Les particules riches en gypse piégées dans les glaces sont libérées de la calotte
polaire par la formation des dépressions en spirale, des escarpements marginaux, et par
l’ablation verticale de la glace au niveau d’Olympia Planum. Les sédiments provenant de
la BU sont remobilisés par les vents polaires et forment les champs de dunes intérieurs et
circum-polaires. Les sédiments délivrés par les NPLD et mobilisés par le vent vont former
de fines pellicules de poussière à la surface de la calotte.
- Les glaces polaires contiennent également d’autres minéraux que le gypse. Les
études précédentes ont en effet montré que ce dernier était mélangé à des minéraux ma-
fiques, donnant probablement sa couleur sombre aux dunes circumpolaires (Poulet et al.,
2008b; Horgan et Bell, 2009). Compte-tenu de la comparaison avec les minéraux solubles
formés dans la calotte Antarctique les sédiments polaires contiennent également peut-être
d’autres sulfates, des chlorures, des perchlorates, ou des carbonates. Il est par contre peu
probable d’y trouver des nitrates. Sur ces différents constituants, seules des bandes d’ab-
sorption typiques des minéraux hydratés, ainsi qu’une possible signature de perchlorate,
ont pour l’instant été détectées.
Différentes études sont en cours, ou pourraient être réalisées dans le futur, pour étayer
ces résultats. Tout d’abord, afin de mieux contraindre les processus par lesquels les sé-
diments riches en gypse sont libérés et transférés vers les dunes, ils serait intéréssant de
mieux comprendre la formation des escarpements marginaux et des dépressions en spirale.
Cette étude nécessiterait une analyse plus complète de leurs propriétés morphologiques et
pourrait être étayée par le développement d’un modèle numérique contrôlant les différents
paramètres physiques pouvant entrainer leur formation.
Le transfert du sédiment riche en gypse des glaces vers les différents dépôts su-
perficiels pourrait être mieux contraint par une meilleure compréhension des vents po-
laires. Ainsi, la carte des vents réalisée à partir d’informations morphologiques pourra
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être confrontée aux modèles climatiques actuellement développés par le LMD (e.g. For-
get et al. (1999); Spiga et Forget (2009); Spiga et al. (2010)).
De nombreuses études existent sur la formation post-dépôt de minéraux solubles dans
les glaces terrestres ; il serait important d’adapter ces études aux glaces martiennes. Cette
adaptation pourrait passer par la réalisation d’expériences en laboratoire et en conditions
martiennes. Celles-ci devraient être couplée à une analyse plus précise des différences
existant entre les aérosols déposés sur les calottes terrestres et martiennes.
L’étude des impuretés présentes dans les glaciers terrestres est bien connue pour ap-
porter des informations primordiales sur les variations climatiques ayant eu lieu au fur et
à mesure de la formation des dépôts de glace. Si des analyses chimiques aussi précises
que celles réalisées sur les carottes de glace terrestres sont impossibles sur Mars, dif-
férentes informations peuvent cependant probablement être retirées des dépôts polaires.
Tout d’abord, les variations dans la concentration de poussière présente dans la glace
peuvent être importante. En effet, la forte proportion de poussière dans la BU montre
bien une variation climatique locale encore non déterminée au moment de son dépôt. Les
données de spectro-imagerie à haute résolution pourraient également permettre de dé-
tecter des différences dans la composition des poussières sur les différentes couches de
glace. Cette meilleure caractérisation minéralogique pourrait être favorisée par l’acquisi-
tion d’autres spectres de laboratoire de différents mélanges minéraux/glace.
Pour conclure, à une échelle plus globale, cette étude de la calotte polaire Nord montre
que la formation et le dépôt de sédiment riches en sulfate par des processus glaciaires est
possible sur Mars. Si ce résultat ne prouve pas qu’un même processus est à l’origine des
dépôts de sulfates équatoriaux, il montre cependant que ce type de formation est plausible.
Ceci fera l’objet de la discussion présentée dans le chapitre suivant.
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Chapitre 5
Discussion : plausibilité de la formation
des sulfates équatoriaux par des
processus glaciaires
Niles et Michalski (2009) suggèrent que les dépôts riches en sulfates observés à l’équa-
teur pourraient avoir une origine glaciaire. Un tel mode de formation permettrait en ef-
fet d’expliquer au mieux les caractéristiques géochimiques, minéralogiques et morpholo-
giques de ces dépôts (voir Chap. 1.3.2). Si, en théorie, ce modèle fonctionne très bien, il
manque néanmoins de preuves concrètes pour l’étayer.
Cependant, l’étude des sulfates observés au niveau de la calotte polaire Nord a révélé
que ceux-ci avaient bien une origine glaciaire (Chap 4). Ces sulfates polaires se sont for-
més soit dans l’atmosphère avant le dépôt, soit dans le névé et dans les premières couches
de glace après le dépôt, et se sont retrouvés piégés dans la calotte. L’ablation de la glace,
probablement par sublimation, a ensuite entrainé la libération de ces minéraux, et leur
accumulation sous la forme de dunes circum-polaires.
Il semble donc que la formation et le dépôt de sulfates par des processus glaciaires sont
possibles sur Mars. Les dunes riches en sulfates observées au pôle Nord pourraient donc
correspondre à un stade primaire de la genèse des dépôts équatoriaux. Ainsi, d’anciennes
accumulations de glace auraient pu exister dans le passé à l’équateur. A la suite d’un
changement climatique, ces dépôts se seraient sublimés et auraient libéré en surface les
particules qu’elles contiennent. Ces sédiments superficiels auraient ensuite été mobilisés
par le vent, et auraient pu former des dunes similaires à celles observées autour de la
calotte boréale. L’enfouissement de ces sédiments aurait permis ensuite la libération d’eau
et la formation des dépôts stratifiés riches en sulfates tels qu’ils sont actuellement observés
à l’équateur (Niles et Michalski, 2009).
Si l’observation directe au pôle d’un processus de formation glaciaire des sulfates
martiens apporte un argument fort sur la plausibilité d’un même processus à l’équateur,
de nombreux problèmes restent cependant à résoudre.
Ainsi, Niles et Michalski (2009) suggèrent que le dépôt d’une telle quantité de sé-
diment à l’équateur nécessiterait l’existence passée d’un volume de glace équivalent à
celui observé sur la calotte polaire Sud. La première partie de cette discussion s’interro-
gera donc sur la probabilité qu’une telle quantité de glace ait pu exister dans la passé à
l’équateur.
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Enfin, si les sulfates polaires semblent dominés par le gypse, l’analyse spectrale des
dépôts équatoriaux montre principalement des signatures de sulfates de magnésium. La
deuxième partie de la discussion s’intéressera donc à vérifier si la chimie et la minéralogie
des sédiments équatoriaux sont compatibles avec un modèle de formation glaciaire.
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5.1 Plausibilité de la présence de glace à l’équateur
Tout d’abord, compte-tenu de l’immense volume occupé par les dépôts équatoriaux
riches en sulfates (voir Chap. 1.3.1), la formation de ceux-ci par des processus glaciaires
implique que de grandes quantités de glace aient été présentes dans le passé à l’équateur
martien. Niles et Michalski (2009) montrent ainsi que la totalité des poussières contenues
dans la calotte polaire Sud actuelle (1.6 x 106 km3 de matériel contenant 10 à 15 % de
poussière, soit un volume de 2 x 105 km3 de poussière) occupe un volume équivalent à
celui des dépôts stratifiés de Meridiani (1 x 105 km3).
Si une quantité de glace équivalente à celle de la calotte polaire Sud, et comprenant
une même concentration en poussière, peut donc libérer suffisament de sédiment pour
expliquer la formation des dépôts équatoriaux, est-il toutefois plausible que de telles ac-
cumulations de glace aient un jour pu exister à ces latitudes tropicales ?
Si la glace n’est effectivement plus stable en surface aujourd’hui à l’équateur (Fig.
1.26, Chap. 1.4) (Head et al., 2003), différents arguments permettent cependant de mon-
trer que celle-ci a très probablement existé dans le passé aux basses latitudes.
5.1.1 Les indices morphologiques
La plausibilité que d’anciennes accumulations de glace aient un jour existé à l’équa-
teur peut être envisagée grâce à l’observation de morphologies probablement glaciaires.
Le Chap. 1.4.2 révèle que de nombreuses morphologies glaciaires peuvent être obser-
vées, particulièrement entre 30 et 60° de latitude. Ces morphologies traduisent bien que
de récentes variations d’obliquité ont cycliquement entrainé une stabilité de la glace en
surface aux moyennes latitudes. Des morphologies glaciaires aussi évidentes sont cepen-
dant invisibles à l’équateur, à l’exception des glaciers de montagne tropicaux observés sur
les flancs ouest des volcans de Tharsis et d’Olympus Mons (Head et al., 2005; Milkovich
et al., 2006; Forget et al., 2006b; Fastook et al., 2008).
Cependant, ces différentes morphologies glaciaires sont toutes datées de l’Amazonien.
Si d’importantes accumulations de glace sont à l’origine des dépôts stratifiés équatoriaux,
ceux-ci ont été déposés au cours de l’Hespérien. Il est donc probable que de nombreux
processus ont pu recouvrir, éroder ou altérer les indices possibles d’une présence passée
de glaciers à l’équateur. De plus, si la glace est toujours présente, isolée sous une couche
de sédiments superficiels, aux moyennes latitudes, la glace qui a pu se déposer dans le
passé à l’équateur a probablement entièrement disparu ou se trouve sous une très épaisse
couche de sédiments (Head et al., 2003).
Toutefois, plusieurs études récentes ont montré que certaines morphologies observées
à l’équateur ont vraisembablement été modelées par des processus glaciaires. Ces objets
ont particulièrement été observés dans les régions de Valles Marineris et d’Ares Vallis.
Le Chap. 3 montre par exemple que, la manière la plus plausible d’expliquer la forma-
tion des dépressions fermées obervées sur les dépôts stratifés d’Aram Chaos (Fig. 3.28),
implique des processus glaciaires. De même, plusieurs zones situées à proximité d’Aram
Chaos dans la région d’Ares Vallis, présentent diverses morphologies (Fig. 3.43), dont les
terrains chaotiques eux-mêmes, qui peuvent toutes être expliquées par une ancienne pré-
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FIGURE 5.1 – Vue en perspective de la vallée de Ius Chasma dans Valles Marineris (Mars).
La morphologie « en éperons-et-ravins » visible dans la partie haute des deux versants
de la vallée s’interrompt vers le bas au niveau de deux lignes horizontales. Sous ces
lignes, la morphologie des versants change brusquement. Le fond de la vallée est oc-
cupé par un remplissage sédimentaire qui présente des figures de déformation visqueuse.
Les deux lignes horizontales, classiquement interprétées commme des failles normales,
pourraient en fait correspondre à des « trimlines » marquant la limite supérieure d’un
paléo-remplissage glaciaire dont ne subsisteraient que les sédiments déformés visibles au
fond de la vallée. (Mège et Bourgeois, 2010)
sence de glace (e.g. Costard et Baker (2001); Chapman et al. (2003); Pacifici et al. (2009);
Warner et al. (2010)). Enfin, Mège et Bourgeois (2010) ont récemment suggéré que, en de
nombreux endroits de Valles Marineris, une ligne située à mi-versant pourrait marquer la
limite supérieure d’un paléo-remplissage glaciaire (Fig. 5.1). L’âge de ces morphologies
probablement glaciaires équatoriales est cette fois compatible avec l’âge des dépôts de
sulfates équatoriaux.
5.1.2 Les variations climatiques
Différents modèles montrent que deux principaux phénomènes ont pu induire des va-
riations climatiques suffisantes pour permettre le dépôt d’importantes accumulations de
glace à l’équateur dans le passé.
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5.1.2.1 Le « True Polar Wander » (ou TPW)
L’un des processus qui pourrait permettre le dépôt ancien de glace à l’équateur est le
« True Polar Wander » (ou TPW) (Niles et Michalski, 2009). Ce phénomène correspond
à un changement de position de l’axe de rotation, qui fait suite à une redistribution des
masses en surface ou à l’intérieur d’une planète, et se traduit par une migration des pôles
géographiques. Sur Terre, plusieurs événements peuvent être à l’origine d’un mouvement
du pôle comme : une surcharge due aux calottes polaires lors des périodes de glaciation
(Mitrovica et al., 2005), le mouvement de masses continentales à travers la tectonique
des plaques (Phillips et al., 2009), les processus de subduction (Spada et al., 1992), ou la
formation d’un panache (Spada et al., 1996). Le mouvement du pôle ainsi induit peut être
très important, Kirschvink et al. (1997) suggèrent par exemple que le pôle terrestre aurait
pu migrer d’environ 90° il y a 500 millions d’années. Dans ce cas, il parait vraisemblable
que d’anciennes régions équatoriales se soient retrouvées aux pôles et soient recouvertes
de glace, et inversement pour les anciennes régions polaires.
Sur Mars, les principaux événements ayant pu provoquer un important TPW sont la
formation de la dichotomie et le développement de Tharsis. Différentes hypothèses ont
en effet été proposées pour expliquer la dichotomie martienne, comme la présence d’un
panache mantellique (Ke et Solomatov, 2006) ou d’un impact géant (Nimmo et al., 2008).
Dans les deux cas, une différence importante dans l’épaisseur de la croûte va exister entre
les actuels hémisphère Nord et Sud. Roberts et Zhong (2007) montrent ainsi que, dans le
cas d’un panache, cette différence d’épaisseur va conduire à un important TPW. Celui-ci
entraîne alors un basculement de la planète et établit l’actuelle orientation nord-sud de la
dichotomie (Fig. 5.2.a-.f). La formation du dôme de Tharsis peut ensuite également être
une source non négligeable, quoique plus faible, d’un mouvement de l’axe de rotation
(Fig. 5.2.g et .h).
Cependant, si la formation de la dichotomie et de Tharsis a effectivement pu provoquer
un important mouvement de l’axe de rotation, et permet probablement la présence passé
de glace sur l’actuel équateur, ces deux évenements sont apparus très tôt dans l’histoire de
Mars, du début à la fin du Noachien (Carr et Head, 2010). Ces processus ont donc eu lieu
bien avant l’existence des dépôts stratifiés équatoriaux, et peuvent donc difficilement être
à l’origine de la présence des dépôts de glace responsables de leur formation. De plus,
suite à la mise en place de Tharsis, il est vraisemblable que l’axe de rotation de Mars soit
resté globalement dans la même position, les forces de rotation ayant toujours tendance à
déplacer une telle accumulation à l’équateur.
Kite et al. (2009) suggèrent cependant qu’un faible TPW a pu être entrainé par des
épisodes tardifs de volcanisme à la fin de l’Hespérien et au début de l’Amazonien. Ce
récent TPW n’est plausible que si Tharsis s’est à l’origine formé assez loin de l’équateur.
Cette hypothèse est basée sur le fait que les dépôts polaires jeunes sont décalés de 5-10°
par rapport aux plus anciens (par exemple, le décalage entre la BU et les NPLD au pôle
Nord). De nombreux arguments manquent cependant pour évaluer la plausibilité d’un
épisode tardif de TPW. De plus, celui-ci serait probablement assez faible et ne permettrait
sans doute pas le dépôt de glace au niveau des régions équatoriales actuelles.
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FIGURE 5.2 – Evolution ancienne de la dichotomie crustale de Mars. Un panache de
degré 1 se développe à une localisation arbitraire, sous la croûte primordialle, dans les
premiers millions d’années de l’histoire martienne (a). La topographie dynamique asso-
ciée au panache produit une charge qui l’entraîne vers l’équateur (b). La fonte au sommet
du panache commence à épaissir la croûte située au-dessus (c). Cette seconde croûte re-
froidit dans le champ magnétique ancien et acquiert une plus forte aimantation rémanente
que la croûte primordiale de l’autre hémisphère. Cette région s’accroît jusqu’à ce qu’elle
occupe plus d’un hémisphère (d). A ce stade, le degré 2 du géoïde crustal devient négatif
et cause un second « True Polar Wander » (ou TPW), en plaçant le centre de la croûte
près du pôle (e). Après la formation de la dichotomie, le panache se réduit et les pôles
s’ajustent (f). Le noyau devient ensuite rapidement froid et la dynamo s’arrête. Tharsis
se développe à la limite de la dichotomie à la fin du Noachien (g), et migre à une faible
distance de l’équateur. Tharsis ajuste la dichotomie dans sa position finale (h), ce qui ne
demande cependant pas un important TPW (Roberts et Zhong, 2007).
5.1.2.2 Les variations d’obliquité
D’importants changements climatiques peuvent également être induits par la variation
des paramètres orbitaux d’une planète et, plus particulièrement, de son obliquité. L’obli-
quité correspond à l’inclinaison de l’axe de rotation d’une planète par rapport à son axe
de révolution. Sur Terre, la planète étant stabilisée par la Lune, les oscillations d’obliquité
sont minimes mais ont pourtant joué un rôle très important dans l’apparition des périodes
glaciaires.
Les variations d’obliquité de Mars semblent avoir subi une évolution beaucoup plus
chaotique, avec des amplitudes plus importantes. Celles-ci ont donc probablement pro-
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voqué dans le passé d’importants changements climatiques et la formation de glace à
l’équateur (Fig. 1.37, Chap. 1.4). L’obliquité de Mars étant très chaotique, il est cependant
difficile d’obtenir son évolution sur plusieurs millions d’années. Durant les dix derniers
millions d’années, Laskar et al. (2004) montrent que l’obliquité de Mars a oscillé avec
une pseudo-période d’environ 120000 ans, et une amplitude pouvant atteindre 50°. Sur
une plus longue période, Laskar et al. (2004) ont réalisé une étude statistique révélant
que l’obliquité moyenne de Mars sur les 5 Ga est de 37.62°, pour une valeur maximale
pouvant atteindre 82.035°. Cette analyse montre également que la probabilité que Mars
ait atteint une obliquité de 60° est de 63 % pour le dernier milliard d’années, et de 89.3 %
pour les trois derniers milliards d’années.
Compte-tenu des variations d’obliquité que Mars a pu subir durant les derniers mil-
lions d’années, Madeleine et al. (2009) utilisent un modèle atmosphérique nommé GCM
(« General Circulation Model ») pour prédire la localisation passée des dépôts de glace à la
surface de la planète. Ces modélisations sont réalisées en fonction de plusieurs configura-
tions impliquant des variations d’obliquité (), d’excentricité (e), de contenu en poussière
de l’atmosphère (τdust), et de longitude solaire au périhélie (Lp). Quelques-uns des résul-
tats obtenus sont représentés sur la Fig. 5.3.
Ces cartes révèlent que des dépôts de glace peuvent se former dans les régions équato-
riales pour d’importantes valeurs d’obliquité et de teneurs en poussière dans l’atmosphère.
En effet, l’augmentation de l’obliquité entraine, entre autres, une plus faible insolation et
donc de plus faibles températures dans les régions équatoriales. A l’inverse, l’insolation
polaire augmente et entraine une libération de l’eau piégée dans les calottes. La stabilité
de la glace se déplaçant vers l’équateur, ce matériel libéré des calottes peut alors se dé-
poser aux plus basses latitudes et fomer des accumulations de glace. L’augmentation de
la teneur en poussière dans l’atmosphère va entrainer le réchauffement de la partie su-
périeure de l’atmosphère (> 10 km d’altitude) et refroidir la partie inférieure (< 10 km
d’altitude). Dans la haute atmosphère, la quantité de vapeur d’eau devient plus impor-
tante car la pression de vapeur d’eau saturante augmente. Dans la basse atmosphère, la
nucléation de la glace est favorisée ainsi que la formation des nuages. La présence d’une
plus grande quantité de poussière dans l’atmosphère est compatible avec des périodes de
plus haute obliquité, où les variations saisonnières sont plus marquées, et l’atmosphère
peut donc soulever et maintenir en suspension de plus grandes quantités de poussière.
De même que sur Terre (Legrand et Mayewski, 1997), la quantité de poussière dans l’at-
mosphère a également dû considérablement augmenter au cours des différentes éruptions
volcaniques.
Dans le cas de la Fig. 5.3.f, où l’obliquité et la teneur en poussière sont importantes
( = 45°, τdust = 2.5), le bilan de glace annuel n’est positif que dans certaines régions
de l’équateur. Celles-ci se situent particulièrement au niveau des topographies les plus
basses. Cette observation peut paraître étrange car, sur Terre, les glaciers se déposent plu-
tôt sur les topographies les plus hautes. En effet, sur Terre, le bilan annuel de glace est
faiblement positif aux altitudes les plus hautes (la température très froide entraine peu
d’accumulation de neige mais pas de fonte), largement positif aux moyennes altitudes (il
fait moins froid mais la quantité de neige est plus importante et la fonte encore faible), et
largement négatif aux basses altitudes (il fait plus chaud, il y a beaucoup de neige, mais
également une fonte très importante). Cependant, ces conditions sont différentes sur Mars,
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FIGURE 5.3 – Gain net de glace en surface pour un an (en mm/an) et pour différentes
expérimentations réalisées par Madeleine et al. (2009) à des conditions variables.  repré-
sente l’obliquité de Mars, e l’excentricité, Lp la longitude solaire à la périhélie, et τdust le
contenu en poussière de l’atmosphère.
où le point de fusion de la glace est très rarement atteint, le mécanisme principal d’abla-
tion de la glace est la sublimation et, surtout, le gradient de température est beaucoup plus
faible (4.5°C/km contre 9.8°C/km sur Terre). Compte-tenu de ces différents paramètres,
Fastook et al. (2008) montrent que, sur Mars, le taux de sublimation décroît moins rapi-
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dement que le taux d’accumulation avec l’augmentation de l’altitude. Ceci implique que,
contrairement à ce qui est observé sur Terre, les glaciers martiens seront plus facilement
observés dans les vallées que sur le sommet des montagnes. L’influence de la température
et de l’altitude sur le taux d’accumulation annuel de glace sur Mars est résumé sur la Fig.
5.4. Ce graphique montre bien que, pour des températures de base faibles, la glace va être
plutôt déposée sur les régions martiennes de basse altitude.
FIGURE 5.4 – Bilan annuel de masse de la glace en fonction de la température de base et
de l’altitude. Le gradient vertical de la température est de 4°C/km. (Fastook et al., 2008)
Selon ces modèles, il semble donc que, durant les périodes de haute obliquité de la pla-
nète, il est tout à fait plausible que des dépôts de glace se soient accumulés à l’équateur
et, plus particulièrement, dans les régions de Valles Marineris, des terrains chaotiques
(Aram et Aureum Chaos) et de Meridiani Planum (Fig. 5.3). Ce modèle de Madeleine
et al. (2009) est plutôt appliqué à l’Amazonien. Cependant, Laskar et al. (2004) montrent
que d’importantes variations d’obliquité ont probablement eu lieu durant les 4.5 derniers
milliards d’années. Il parait donc très plausible que d’importantes quantités de glace se
soient un jour déposées dans les régions où sont actuellement situés les dépôts stratifiés
équatoriaux riches en sulfates.
Niles et Michalski (2009) suggèrent que le volume de dépôt contenu dans Meridiani
pourrait être expliqué par l’accumulation de l’équivalent en volume et en concentration
de poussière de la calotte polaire Sud. Les modèles réalisés par Madeleine et al. (2009)
révèlent que, pour un taux d’accumulation de 10-20 mm/an, des dépôts de 500 à 1 km
d’épaisseur ont pu se créer sur une période de 50000 ans. Hynek (2009) soutiennent que,
dans ce cas, un processus glaciaire pourrait difficilement délivrer suffisament de sédi-
ments pour expliquer l’important volume occupé par les dépôts stratifiés équatoriaux.
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Cependant, ces dépôts étant datés de l’Hespérien, les possibles accumulations de glace à
l’origine de leur formation se sont donc également déposées à l’Hespérien ou à la fin du
Noachien. A cette époque, le volcanisme était beaucoup plus important qu’à l’Amazonien
(Carr et Head, 2010). La glace déposée à cette époque à la surface de Mars était donc pro-
bablement beaucoup plus riche en poussière que celle accumulée à l’Amazonien sur les
deux calottes polaires. Il semble donc probable que, même si les anciennes accumulations
de glace équatoriales correspondent à un volume moins important que celui des calottes
actuelles Nord et Sud, la concentration en poussière y ait été beaucoup plus importante,
et ait permis la libération d’une grande quantité de sédiments.
Cette section montre donc que, par des processus de « True Polar Wander » ou de va-
riations d’obliquité, il paraît très vraisemblable que des accumulations de glace se soient
déposées dans le passé à l’équateur. Si les épisodes de « True Polar Wander » ont plu-
tôt lieu au Noachien, l’étude de Laskar et al. (2004) révèle que d’importantes variations
d’obliquité ont pu avoir lieu à l’Hespérien et induire de larges dépôts de glace à l’équateur
(Madeleine et al., 2009). Ces accumulations pourraient être suffisantes pour libérer une
quantité de sédiment équivalente à celles contenues dans les dépôts de Valles Marineris,
des terrains chaotiques, et de Meridiani Planum, particulièrement si celles-ci ont été en-
richies en poussière par l’activité volcanique hespérienne. Des études récentes montrent
que la présence passée de glace à l’équateur est compatible avec différentes morphologies,
qu’il serait intéressant d’étudier plus en détails dans l’avenir.
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5.2 Plausibilité chimique d’une origine glaciaire des sul-
fates équatoriaux
A première vue, d’aprés les données orbitales, les dépôts de sulfates équatoriaux et
polaires semblent présenter une composition différente. En effet, les analyses effectuées à
partir des données OMEGA et CRISM montrent majoritairement des sulfates de calcium
au niveau de la calotte polaire, et des sulfates de magnésium mono-hydratés à l’équateur.
Cette observation soulève plusieurs questions : (1) la composition des dépôts équatoriaux
est-elle compatible avec une origine glaciaire ? et (2) si une origine glaciaire est plausible,
quelle est la raison des différences existantes entre les sulfates polaires et les sulfates
équatoriaux ?
5.2.1 Composition des dépôts de sulfates équatoriaux
Contrairement aux sulfates polaires, les dépôts équatoriaux ont pu être étudiés in-situ
par les rovers Spirit et Opportunity. La combinaison des résultats obtenus par les différents
intruments permet la détermination d’une chimie précise, et apporte des contraintes sur la
possible minéralogie correspondante (Clark et al., 2005). La minéralogie globale déduite
de ces analyses est synthétisée sur le tableau 5.1 (McLennan et al., 2005). Au niveau des
affleurements, les constituants semblent être remarquablement homogènes et sont divi-
sés en deux groupes : (1) les constituants d’origine chimique (60 ± 10 %), composés de
sulfate, d’hématite et peut-être de chlorure et de silice secondaire, et (2) les constituants
d’origine silicoclastique (40± 10 %), dominés par des débris basaltiques et leurs produits
d’altération.
De manière plus détaillée (Clark et al., 2005; McLennan et al., 2005), la minéralogie
des sulfates équatoriaux semble dominée par les sulfates (35-40 %). Parmis ces sulfates,
seule la jarosite ((K0.51Na0.49)(Fe0.91Al0.09)3S2011(H20)3) a été détectée sans ambiguité
et constitue ∼ 10 % de la roche. Les autres sulfates, constituant ∼ 30% de la roche,
semblent correspondre à un mélange de sulfates de calcium et de magnésium.
Les chlorures sont en relativement faible proportion (≤2 % de la roche), et ont été
définis comme étant probablement des chlorures de calcium et de magnésium.
L’hématite constitue en moyenne 6 % des roches analysées et se trouve majoritaire-
ment sous forme de sphérules.
Des minéraux secondaires riches en silice ont également été identifiés (jusqu’à∼ 25%
de la roche) et pourraient peut-être correspondre à des allophanes ou de la silice amorphe.
Certaines études montrent également la présence possible de carbonates de fer et de
magnésium.
Les constituants silicoclastiques sont probablement dominés par des débris de roches
basaltiques. Des pyroxènes ont été détectés (5-10 %) ainsi que des traces d’olivine. Les
autres consituants silicoclastiques pourraient comporter des quantités intermédiaires à
hautes de silice (modélisés comme des verres riches en Si ou des feldspaths) mais égale-
ment de l’olivine et des pyroxènes. La nature précise des constituants silicoclastiques est
difficile à déterminer. De même, le degré d’altération de ces matériaux est impossible à
évaluer car les variations chimiques caractéristiques de l’altération ne peuvent être distin-
guées des variations possibles dans la minéralogie des sulfates et des chlorures.




Constituants chimiques : 60 ± 10 A partir de l’équilibre de masse du S et du Cl
Hématite 6 35-40 % du fer identifié comme de l’hématite par le Mössbauer. Au moins
la moitié de l’hématite est sous forme de sphérules.
Jarosite∗ 10 20-30 % du fer identifié comme de la jarosite par le Mössbauer.
Sulfate-Mg∗ 18 ± 5 A partir des variations associées à la corrélation entre le S et le Mg ; les
spectres de Mini-TES sont compatibles avec des sulfates de Mg et Ca.
Autres sulfates∗ 10 ± 5 A partir de l’équilibre de masse du S ; inclus probablement des sulfates de
Ca et peut-être de Fe ; les spectres de Mini-TES sont compatibles avec des
sulfates de Mg et de Ca.
Chlorures ≤2 Présence possible basée sur l’abondance du Cl ; le Cl peut aussi être sous
forme de solution solide avec les sulfates ou de mélange avec les anions de
sels.
Silice secondaire 15 ± 10 Présence déduite de l’équilibre de masse géochimique (e.g. rapport Si/Al)
qui indique, au plus, 25 % ; peut être détectée par le Mini-TES si l’abon-
dance est > 5-10 %.
Constituants silicoclas-
tiques :
40 ± 10 Compatible avec l’équilibre de masse du S et du Cl et avec l’abondance en
Al.
Olivine Traces A partir du Mössbauer ; n’est pas forcément intrinsèque à l’affleurement.
« Pyroxène » 5-10 A partir du Mössbauer ; le contenu en Fe est supposé égal à celui des py-
roxènes typiquement trouvés dans les météorites SNC. L’identification du
pyroxène n’est pas la seule interprétation et peut correspondre à d’autres
phases.
Autres 35 ± 5 Inclus les autres composants ignés, altérés ou non, et peut-être des phyllosi-
licates ; les composants contenant du Fe sont dominés par le Fe(III) et sont
probablement altérés.
+ Tous les minéraux sont considérés comme libres en volatiles. Les constituants chimiques sont vraisemblablement
hydratés et leur proportions sont donc probablement plus importantes
∗ La quantité totale de sulfates est déterminée à 35-40 % calculée sur une base anhydre et le contenu en SO3, la
quantité exacte dépendant de la minéralogie.
TABLE 5.1 – Interprétation minéralogique de la « Burns formation » analysée par Oppor-
tunity. (McLennan et al., 2005)
D’un point de vue plus global, la plupart des échantillons analysés montrent que les
rapports de cations Fe, Mg, Ca, Na et (Si + Al) sont très similaires à ceux observés
dans les roches basaltiques non altérées de Meridiani et de Gusev (McCollom et Hynek,
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2005; Clark et al., 2005; Niles et Michalski, 2009). Si la roche basaltique originelle a pro-
bablement subi des modifications minéralogiques importantes, la composition en cations
ne montre aucun signe d’enrichissement ou de lessivage dûs à l’altération. Seuls quelques
rares échantillons évoluent vers un enrichissement en aluminium (Hurowitz et McLen-
nan, 2007; Clark et al., 2007a). Les dépôts équatoriaux étudiés sur les sites d’atterrissage
semblent donc présenter une composition chimique typique des basaltes martiens, mais
avec un enrichissement de plus de 30 % en soufre (McCollom et Hynek, 2005).
Les affleurements analysés ont également la particularité de montrer un assemblage
de minéraux solubles et insolubles, ainsi que la présence de jarosite qui se forme typique-
ment dans un milieu acide.
Plusieurs hypothèses, résumées dans le Chap. 1.3.2, ont été proposées pour expliquer
cette énigmatique composition chimique et minéralogique. Au regard des différents résul-
tats obtenus sur la calotte polaire, et par comparaison avec les dépôts de glace terrestres,
différents arguments supplémentaires peuvent être apportés pour étayer l’hypothèse gla-
ciaire.
5.2.2 Plausibilité d’un mode de dépôt glaciaire
Tout d’abord, une origine glaciaire est compatible avec une composition globalement
basaltique ainsi qu’une conservation des cations. En effet, à l’Hespérien, le volcanisme
était encore très étendu (voir Fig. 1.13, Chap. 1.2). Si des dépôts de glace se sont dépo-
sés à cette période, ceux-ci devaient donc comporter une quantité importante de pous-
sière et d’aérosols volcaniques. Les poussières ainsi piégées dans la glace pouraient donc
effectivement avoir une composition majoritairement basaltique. Si ces poussières ont
subi une altération à l’intérieur des couches de glace, celle-ci a eu lieu dans des micro-
environnements fermés, avec un faible rapport eau/roche. Dans ce cas, même si l’alté-
ration est importante, les assemblages ainsi piégés ont dû garder les mêmes abondances
en cations (Niles et Michalski, 2009). De même, le fait que chaque grain ou agrégat de
poussière soit altéré dans son propre environnement fermé, founit une explication sur
l’association finale de minéraux présentant des solubilités variables (Niles et Michalski,
2009).
Cette hypothèse semble confirmée par l’analyse des couches de glace terrestres com-
portant un fort apport de matériaux volcaniques. Ainsi, Zielinski et al. (1997) analysent
la composition chimique des tephras contenus dans les glaces groënlandaises et déposés
à la suite de plusieurs éruptions anciennes. La chimie de ces composants se révèle être
la même que celle des tephras issus de la même éruption mais sédimentés en milieu ter-
restre. Cette étude montre donc que la composition chimique basaltique ou rhyolitique
des tephras, ainsi que des aérosols, est préservée dans la glace pour toutes les éruptions
passées. Aucune identification minéralogique de ces tephras n’est cependant disponible
pour déterminer si ces composants ont subi ou non une altération.
De manière plus détaillée, la plausibilité pour chacun des minéraux trouvés dans
les dépôts équatoriaux d’avoir été formés par des processus glaciaires est résumée ci-
dessous :
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- Les sulfates : L’enrichissement en soufre observé par rapport à une composition ori-
ginelle basaltique est généralement expliqué par l’ajout d’une composante évaporitique
(Squyres et al., 2006b). Cependant, le volcanisme hespérien va entraîner des émissions
importantes de SO2. Les aérosols riches en SO2 peuvent alors se déposer dans les glaces
en même temps que les poussières minérales basaltiques. La présence du SO2 volcanique
dans les aérosols explique donc très bien l’addition en soufre par rapport à une composi-
tion globalement basaltique.
Malgré le fait que le modèle de Iizuka et al. (2008), présenté dans la Chap. 4.4.1.2
(Fig. 4.28), ne considère pas les épisodes volcaniques, les mêmes réactions post-dépôts
ont probablement lieu dans les premiers mètres de glace. Ainsi, si la quantité de SO2
présente dans les aérosols est importante, la formation des sulfates correspondant à une
réaction prioritaire, ceux-ci vont se retrouver en grande quantité dans la glace.
Cet enrichissement est vérifié par l’analyse des glaces terrestres. Celles-ci montrent
que toutes les anciennes éruptions volcaniques sont repérées dans les carottes de glace par
une forte augmentation de la concentration enH2SO4, qui se traduit par une augmentation
importante de la quantité de sulfates par rapport aux couches de glace non volcaniques
(Legrand et Mayewski, 1997).
La présence de volcanisme durant la formation de dépôts de glace à l’équateur permet
donc d’expliquer l’enrichissement en soufre et la présence importante de sulfates dans les
sédiments résiduels.
Si le modèle de Iizuka et al. (2008) fonctionne très bien pour expliquer la formation
des sulfates de calcium et de magnésium, un problème se pose cependant pour la présence
de jarosite. En effet, dans les glaces terrestres, les sulfates étudiés correspondent principa-
lement à des sulfates de magnésium, de sodium ou de calcium (Ohno et al., 2005, 2006;
Iizuka et al., 2008). L’absence de détection de sulfate de fer peut cependant être dûe au fait
que le fer n’est généralement pas analysé. En effet, Wolff et al. (2006) révèlent que le fer
est bien présent dans les glaces, et suit globalement les mêmes variations en concentration
que le calcium, marquant ainsi une origine continentale et un climat glaciaire. Toutefois,
la concentation en fer est plus de deux fois moins importante que celle du calcium et donc,
beaucoup plus difficile à analyser. Le calcium, le magnésium et le sodium constituant de
bien meilleurs marqueurs climatiques, ce sont donc prioritairement ces cathions qui sont
généralement étudiés. Les rares analyses effectuées sur des couches de glaces déposées
durant des éruptions volcaniques, révèlent cependant que la concentration en fer y est
beaucoup plus importante que dans les autres couches, et peut même devenir supérieure à
celle du calcium et du magnésium (Zielinski et al., 1997). De plus, l’étude de la poussière
martienne révèle très clairement une composition riche en fer de la surface martienne (e.g.
McSween et al. (1999)), qui se repère dès la première observation de Mars par sa couleur
rouge.
La présence probable de fer dans les anciens glaciers équatoriaux pourrait donc per-
mettre d’expliquer la formation de la jarosite. Madden et al. (2004b) et Berger et al.
(2009) montrent, par l’utilisation de modèles thermodynamiques, que la présence de jaro-
site combinée à des résidus de basalte indique que ce minéral ne peut se former sur Mars
que pour un pH acide et un faible rapport eau/roche. De plus, la jarosite se décompose
facilement en présence d’eau, ce qui implique qu’un climat aride a dû nécessairement
exister après sa formation. La formation de la jarosite dans un milieu acide avec un faible
5.2 Plausibilité chimique d’une origine glaciaire des sulfates équatoriaux 231
rapport eau/roche semble tout à fait compatible avec une origine glaciaire. En effet, dès
les toutes premières analyses réalisées sur Terre sur les couches de glaces riches en maté-
riaux volcaniques, il a été remarqué que ces strates présentent un pH beaucoup plus faible
que le reste du glacier (e.g. Hammer (1980); Legrand et Mayewski (1997)). Ces couches
de glace volcaniques représentent donc un milieu acide, avec un faible rapport eau/roche,
idéal pour la formation de la jarosite.
- Les chlorures et les carbonates : Les chlorures et les carbonates se forment égale-
ment typiquement dans les glaciers terrestres (Iizuka et al., 2008) et leur présence liée à
d’anciens dépôts de glace est donc plausible.
- L’hématite : D’après Niles et Michalski (2009), les sphérules d’hématite trouvées
par les rovers ont pu se former durant la diagénèse, suite à la sublimation de la glace et
au dépôt des sédiments en surface. L’enfouissement peut en effet libérer de faibles quan-
tités d’eau structurelle et la fonte d’un peu de glace restante. Cette eau peut être suffisante
pour favoriser l’hydrolyse de la jarosite en hématite. Le faible rapport eau/roche ainsi que
la faible température entraine la création de saumures saturées en fer, qui permettent la
croissance des sphérules tout en empêchant un ré-équilibrage des dépôts et une conversion
complète de la jarosite en hématite. La présence de sphérule d’hématite à l’intérieur de
dépôts riches en sulfates à également été décrite dans cette thèse pour la région d’Aram
Chaos (Chap. 3).
- Les composants basaltiques et leurs produits d’altération : L’analyse des tephras
trouvés dans les glaciers terrestres ne révèle pas si ceux-ci sont altérés ou non (Zielinski
et al., 1997). Hurowitz et McLennan (2007) montrent cependant que, si les composants
basaltiques trouvés dans les dépôts équatoriaux ont subi une altération, les minéraux se-
condaires résultant sont très différents de ceux typiquement trouvés après l’altération des
roches ignées terrestres (Fig. 5.5). En effet, sur Terre, quelques que soient les conditions
environementales et le type de roche ignée, les minéraux secondaires formés par l’alté-
ration sont dominés par des argiles, des hydroxides d’aluminium et des oxydes de fer.
L’altération de ces roches intervient dans des conditions typiques de la surface terrestre :
à un pH modéré et pour un fort rapport eau/roche.
A l’inverse, les minéraux secondaires formés par l’altération des composants basal-
tiques semblent être dominés par les sulfates et les oxydes de fer et ne montrent pas (ou
très rarement) de phases secondaires riches en aluminium. Cette différence est expliquée
par Hurowitz et McLennan (2007) par le fait que l’altération a lieu pour un pH acide,
dans un environnement riche en acide sulfurique, et pour un faible raport eau/roche. Dans
ces conditions, seule la dissolution des phases minérales comme l’olivine va être privi-
légiée. Celle-ci va entrainer la formation de sulfates, d’oxydes de fer et d’une quantité
significative de silice amorphe. Ce résultat est compatible avec le milieu glaciaire riche en
matériaux volcaniques décrit précédemment. De plus, il permet d’expliquer la faible pré-
sence d’olivine, et contribue aux quantités importantes de silice secondaire, de sulfates, et
d’oxydes de fer. Enfin, dans ces conditions, les autres phases silicatées présentant un taux
de dissolution plus lent (comme les plagioclases et les pyroxènes) vont peu contribuer à
la formation des minéraux secondaires, ce qui limite donc la mobilisation de l’aluminium.
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FIGURE 5.5 – Diagrammes ternaires Al2O3, (CaO+Na2O+K2O), (FeOT +MgO), les
données sont représentées en pourcentage molaire. Le diagramme A montre les données
obtenues pour des roches ignées terrestres altérées. Le diagramme B représente les don-
nées obtenues sur les roches et le sol martien analysés durant les mission Viking 1, Pathfin-
der, et MER (« Mars Exploration Rovers »). En A, la flèche grise indique la trajectoire sui-
vie par l’altération pour les processus d’altération terrestres, tracée selon le profil d’altéra-
tion du basalte Baynton. En B, l’ellipse en pointillé montre les échantillons appelés « As-
semblee_Gruyere » et « Assemblee_APXS ». Nont.=nontronite, Mont.=montmorillonite.
(Hurowitz et McLennan, 2007)
Les différents minéraux trouvés dans les dépôts stratifiés équatoriaux semblent donc
tous compatibles avec la présence d’un milieu acide présentant un faible rapport eau/roche.
Cet environnement peut parfaitement correspondre à des dépôts de glace enrichis en maté-
riaux issus des éruptions volcaniques hespériennes. Il serait cependant intéréssant d’avoir
des analyses minéralogiques précises des composants trouvés dans ces conditions dans
les glaciers terrestres. Des modélisations expérimentales pourraient également permettre
de mieux contraindre les réactions ayant lieu dans ce type de milieu.
5.2.3 Différences avec les sulfates polaires
Si les sulfates polaires et équatoriaux se sont créés par les mêmes processus glaciaires,
ceux-ci montrent cependant des différences importantes. Ces variations peuvent avoir
deux principales origines.
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Tout d’abord, il a été montré que l’activité volcanique martienne a fortement diminué
pendant l’Amazonien (Carr et Head, 2010) (voir Fig. 1.13, Chap. 1.2). Ceci a probable-
ment entrainé le fait que les couches de glaces observées aux pôles présentent une faible
concentration en poussière.
De même, la concentration de SO2 dans les aérosols était donc probablement moins
forte. Cette plus faible concentration en SO2 impliquerait alors une formation beaucoup
moins importante de sulfates. Les sulfates de calcium étant prioritaires dans la séquence
de réactions chimiques, ceux-ci sont donc majoritaires. Des sulfates de magnésium, de
sodium ou encore de fer pourraient également être présents, mais sont en trop faible quan-
tité pour être détectés, ou correspondent à des sulfates poly-hydratés qui ne peuvent être
facilement distingués des autres minéraux hydratés. L’analyse des données de spectro-
imagerie confirme bien cette supposition avec la détection d’une signature claire de sul-
fate de calcium, mélangée à des signatures typiques de minéraux hydratés. A l’inverse, à
l’équateur, si les rovers ont montré que des sulfates de calcium existent, l’analyse orbitale
montre plutôt une quantité importante de sulfate de magnésium monohydraté.
Le fait que la quantité possible de sulfates formés soit moins importante va également
privilégier l’apparition de minéraux tels que les chlorures et les carbonates, plus tardifs
dans la séquence de réactions post-dépôts. L’enrichissement en chlorure peut être traduit
par la présence importante de perchlorate sur le site de Phoenix et, peut-être, sur les sé-
diments polaires (voir Chap. 4.4.1). La formation de perchlorates à partir des chlorures
présents à l’équateur est cependant peu probable car ceux-ci peuvent devenir instables à
la moindre présence d’eau (Catling et al., 2010).
Contrairement aux sulfates polaires, les sulfates équatoriaux ont également subi une
diagénèse entrainant la formation des dépôts stratifiés équatoriaux observables actuel-
lement. Ceci va probablement entrainer des variations importantes par rapport aux sédi-
ments superficiels observés au pôle Nord, et également par rapport aux sédiments analysés
dans les glaces terrestres. Cette diagénèse pourrait par exemple être à l’origine de la for-
mation des oxydes de fer (Niles et Michalski, 2009) et, également du passage de sulfates
poly-hydratés en mono-hydratés (Roach et al., 2009).
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Conclusion
L’analyse de la calotte polaire Nord de Mars et des glaciers terrestres montre qu’il est
possible de former des sulfates par des processus glaciaires.
Le principal avantage d’un mode de formation glaciaire à l’équateur est qu’il permet
de reproduire le dépôt d’une gande quantité de sédiments, sur de larges surfaces à des
topographies différentes, et présentant tous la même composition. Toutefois, deux prin-
cipaux problèmes se posent : (1) est-il possible qu’une grande quantité de glace se soit
déposée dans le passé à l’équateur et (2) la composition chimique des dépôts équatoriaux
est-elle compatible avec une origine glaciaire ?
Il parait très probable que les variations subies par l’axe de rotation de Mars ont en-
trainé l’apparition de glace à l’équateur dans le passé. Si les épisodes les plus importants
de « True Polar Wander » sont probablement trop anciens pour avoir contribué à la créa-
tion des dépôts stratifiés, les variations d’obliquité ont eu lieu tout au long de l’histoire de
Mars et parfois avec de grandes amplitudes (Laskar et al., 2004). Madeleine et al. (2009)
révèlent également que, lors des périodes de haute obliquité, les accumulations de glace
se déposent préférentiellement dans les régions équatoriales et, plus particulièrement, au
niveau des actuels dépôts stratifiés riches en sulfates. De plus, le volcanisme hespérien
étant très important, la glace déposée à cette période comportait probablement une forte
concentration en poussière. Il est donc plausible que la sublimation de ces anciennes ac-
cumulations de glace ait libéré d’énormes quantités de sédiments.
D’un point de vue chimique, la composition globalement basaltique des dépôts strati-
fiés équatoriaux, l’enrichissement en soufre et la présence de la jarosite sont compatibles
avec une formation dans un milieu fermé, acide, et avec un faible rapport eau/roche. Cet
environnement particulier correspond très bien à celui observé dans les couches de glace
terrestres enrichies en matériaux volcaniques. Au contraire des sédiments analysés dans
les glaciers terrestres et sur la calotte Nord de Mars, les dépôts équatoriaux ont cependant
subi une diagénèse. Celle-ci va sans doute entrainer certaines transformations minéra-
logiques qui peuvent être à l’origine de la formation des oxydes de fer et des sulfates
mono-hydratés.
Ces différents arguments semblent donc montrer que, si aucune certitude ne peut être
avancée, un mode de formation glaciaire des sulfates équatoriaux est cependant très plau-
sible. Afin de reproduire au mieux ces dépôts, il semble qu’un important couplage entre
la formation des glaces et l’activité volcanique soit nécessaire. Celui-ci est tout à fait
compatible avec l’histoire géologique martienne (Chap. 1.2).
Un dernier problème est cependant soulevé par Hynek (2009). En effet, les particules
déposées sur un glacier sont généralement sous forme de poussière ou d’aérosols. Une
fois libérées, celles-ci ne peuvent pas s’accumuler sous forme de dunes. Herkenhoff et
Vasavada (1999); Storrs et al. (1988) suggèrent cependant que ces différentes particules
se regroupent en agrégats de la taille de grains de sable.
La formation possible de ces agrégats mériterait cependant d’être étudié plus en dé-
tails. De même, différentes études pourraient permettre de mieux évaluer la plausibilité
d’un mode de formation glaciaire des sulfates équatoriaux comme : l’analyse minéralo-
gique et chimique plus précise des particules piégées dans les glaciers terrestres lors des
éruptions volcaniques, la reproduction de ce phénomène dans des conditions expérimen-
tales et la recherche et la description de morphologies glaciaires à l’équateur.
Conclusion générale
Depuis le début de l’exploration martienne par des instruments de spectro-imagerie
(OMEGA et CRISM), d’importants dépôts de sulfates ont été détectés, principalement à
l’équateur et à proximité de la calotte polaire Nord de Mars. L’apparition de ces sulfates
semble marquer une transition importante dans l’évolution de la planète entre le Noachien
et l’Hespérien. Divers indices paraissent ainsi révéler une période noachienne au climat
chaud et humide, entrainant la formation de phyllosilicates, et une période hespérienne et
amazonienne au climat froid et sec, où se forment les sulfates. Niles et Michalski (2009)
suggèrent que les sulfates équatoriaux martiens se sont formés à l’intérieur d’anciens dé-
pôts de glace, puis se sont libérés et accumulés en surface après sublimation des glaciers.
Cette thèse, commencée en septembre 2007, proposait donc d’évaluer la plausibilité de
cette hypothèse glaciaire, par l’étude des dépôts de sulfates équatoriaux situés sur des
terrains dits « chaotiques », et par l’analyse des liens éventuels pouvant exister entre la
calotte polaire Nord et ses dunes circum-polaires riches en gypse.
Les principales accumulations de sulfate détectées sur Mars se situent à l’équateur sur
des terrains très variés : dans les canyons de Valles Marineris, sur certaines surfaces des
terrains chaotiques et sur les plaines de Meridiani. Malgré la diversité de ces terrains et la
large surface qu’ils occupent, les sulfates détectés dans ces trois régions sont extrêmement
similaires. Ils se présentent sous la forme de dépôts stratifiés clairs, parfois de plusieurs
kilomètres d’épaisseur, constitués d’un mélange de sulfates mono- et poly-hydratés et
d’oxydes de fer.
L’analyse morphologique et minéralogique détaillée des sulfates observés sur les ter-
rains chaotiques montre que ceux-ci présentent tous une stratigraphie semblable. Celle-
ci est constituée de différentes strates comportant des proportions variables de sulfates
mono-hydratés (probablement de la kiesérite), d’oxydes de fer, et de minéraux hydratés
tels que des oxydes de fer ou des sulfates poly-hydratés. Une strate à la base des dépôts
présente également une signature spectrale particulière qui pourrait être attribuée à un
hydroxysulfate ferrique. L’étude morphologique de ces affleurements montre également
une érosion importante, majoritairement d’origine éolienne, qui entraîne la libération des
oxydes de fer et leur accumulation, sous la forme de cônes de débris au pied des falaises,
et de dunes sombres recouvrant les dépôts (Massé et al., 2008). La surface de ces dépôts
et des régions alentours montre également des morphologies qui pourraient s’expliquer
par des processus glaciaires.
Les sulfates présents sur les terrains chaotiques semblent donc très similaires aux dé-
pôts observés dans Valles Marineris et sur Meridiani Planum. Un mode de formation gla-
ciaire de ces sulfates permettrait d’expliquer la présence d’une quantité énorme de dépôts,
dans trois environnements extrêmement différents et sur de larges surfaces. La chimie des
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roches analysées par le rover Opportunity sur Meridiani Planum indique également une
formation dans un milieu acide et présentant un faible rapport eau/roche, compatible avec
un environnement glaciaire (Berger et al., 2009; Hurowitz et McLennan, 2007). Si ce
modèle semble bien fonctionner et qu’aucune indication ne permet de l’éliminer, aucune
preuve certaine ne permet non plus réellement de le confirmer.
L’identification du mode de formation des sulfates trouvés dans les dunes circum-
polaires apporte cependant des indications sur les interactions pouvant avoir lieu actuel-
lement entre la glace et les sédiments qui y sont piégés. La deuxième partie de cette thèse
s’est donc penchée sur l’origine du gypse trouvé au niveau de la calotte polaire Nord.
L’analyse détaillée et à haute résolution d’une partie de cette calotte révèle que le
gypse présent dans les dunes circum-polaires provient directement de la calotte polaire
elle-même (Massé et al., 2010). L’extension de cette étude à l’intégralité de la calotte po-
laire montre que la présence de gypse n’est pas restreinte à une partie du champ de dune,
mais se trouve sur tous les sédiments superficiels polaires : le champ de dunes circum-
polaire, les champs de dunes intérieurs, les sédiments s’échappant de la calotte, et les
sédiments formant une pellicule superficielle à la surface de la glace. L’étude morpholo-
gique de la calotte indique que les particules riches en gypse se sont libérées de la calotte
au niveau des dépressions en spirale et des escarpements marginaux, et par l’ablation ver-
ticale de la glace au niveau d’Olympia Planum. Les sédiments ainsi libérés sont entrainés
par le vent et s’étalent autour et à la surface de la calotte.
Si les sulfates proviennent de l’intérieur de la calotte, ceux-ci se sont donc formés soit
dans l’atmosphère avant le dépôt, soit dans la glace elle-même par des processus post-
dépôt. Les analyses chimiques réalisées sur les glaces antarctiques terrestres révèlent que
des réactions post-dépôt peuvent en effet avoir lieu dans la glace, et que celles-ci pro-
duisent prioritairement des sulfates (Iizuka et al., 2008).
Cette deuxième étude montre donc que la formation de sulfates par des processus gla-
ciaires est plausible sur Mars, et se révèle également compatible avec les observations
faites sur des analogues terrestres. Divers arguments montrent que ce processus est plau-
sible, bien que difficile à prouver, pour expliquer la formation des sulfates équatoriaux
anciens.
Tout d’abord, il parait très probable que d’importants dépôts de glace aient existé dans
le passé aux basses latitudes. En effet, Laskar et al. (2004) montrent que des variations
d’obliquité ont eu lieu tout au long de l’histoire géologique martienne, et parfois avec de
grandes amplitudes. Madeleine et al. (2009) révèlent également que, lors des périodes de
hautes obliquité, des accumulations kilométriques de glace ont pu se déposer à l’équa-
teur. Ces modèles climatiques montrent particulièrement une localisation de ces dépôts à
proximité de l’emplacement actuel des sulfates équtoriaux. La plausibilité de ces anciens
dépôts de glace est renforcée par l’observation récente de morphologies typiquement gla-
ciaires aux basses latitudes (Pacifici et al., 2009; Warner et al., 2010; Mège et Bourgeois,
2010).
Un processus de formation glaciaire permettrait également de reproduire la chimie des
affleurements analysés par Opportunity, et la minéralogie globale des dépôts équatoriaux.
Ces caractéristiques sont particulièrement compatibles avec l’environnement formé par
les couches de glace riches en matériaux volcaniques observées sur Terre. Cette impor-
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tance du volcanisme est cohérente avec l’évolution géologique martienne telle qu’elle est
connue actuellement, l’Hespérien étant caractérisé par un volcanisme très étendu.
Ces différentes observations montrent donc que, si les autres modes de formation pro-
posés ne peuvent être définitivement exclus, une origine glaciaire des sulfates équatoriaux
martiens est plausible. Cette origine implique que, durant l’Hespérien, d’importants dé-
pôts de glace se sont déposés à l’équateur, et sont reliés à un volcanisme important. La
prédominance au Noachien des processus aqueux, de la formation des phyllosilicates, des
cratères d’impact et du volcanisme, serait donc remplacée à l’Hespérien par une contri-
bution majoritaire des processus glaciaires et volcaniques, impliquant la formation de
sulfates.
Différentes études sont nécéssaires pour compléter ces résultats et apporter de nou-
veaux arguments sur la plausibilité d’un mode de formation glaciaire des sulfates mar-
tiens.
Tout d’abord, d’un point de vue minéralogique, si les dépôts de sulfates équatoriaux
sont le résultat de l’interaction entre un matériel volcanique et de la glace, il serait in-
téressant d’étudier plus en détail la chimie et la minéralogie des couches volcaniques
présentes dans les glaciers terrestres. En effet, dans la littérature, celles-ci sont générale-
ment étudiées par leur concentration en SO2−4 ou leur pH, mais il existe peu d’analyses
minéralogiques. Une étude plus détaillée de ces analogues terrestres permettrait de mieux
évaluer si la minéralogie des particules présentes dans ces environnements est compatible
avec celle des dépôts équatoriaux martiens.
Il serait également important de mieux contraindre par des expériences en labora-
toire les processus post-dépôt qui pourraient être à l’origine de la formation de sulfates.
Ces expérimentations pourraient par exemple consister dans la reproduction de cycles de
condensation et de sublimation de glace d’eau, dans des conditions atmosphériques mar-
tiennes, et d’en observer l’impact sur les poussières volcaniques piégées dans la glace.
La caractérisation des autres minéraux piégés dans la calotte polaire Nord de Mars
pourrait également permettre de mieux contraindre les processus à l’origine de la for-
mation de tous ces minéraux. Les signatures spectrales de ces autres constituants sont
cependant faibles et mélangées à celles de la glace. C’est pourquoi celles-ci seraient plus
facile à identifier s’il était possible de les comparer à des spectres de laboratoire de dif-
férents mélanges minéraux/glace. Les minéraux choisis pour ces expériences pourraient
être ceux typiquement trouvés dans les glaciers terrestres, ou ceux identifiés par Phoenix
sur le sol boréal martien.
L’analyse plus fine des minéraux piégés dans la calotte pourrait également consister en
une observation des variations de cette minéralogie ou de la concentration de ces consi-
tuants entre les différentes couches de glace. Celles-ci pourraient permettre d’identifier
d’éventuels changements climatiques durant la formation de la calotte polaire.
Enfin, il est à noter que les sédiments libérés de la calotte polaire Nord ou analysés
dans les carottes de glace terrestres n’ont pas subi de diagénèse, contrairement aux dépôts
équatoriaux martiens. Il serait donc primordial de mieux contraindre les effets de cette
diagénèse sur la minéralogie des particules issues de la glace. Celle-ci pourrait entre autre
être à l’origine de la formation des oxydes de fer ou des sulfates mono-hydratés, observés
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dans les dépôts équatoriaux, après leur libération de la glace.
Différentes perspectives s’ouvrent également du point de vue de l’étude morpholo-
gique de Mars.
Tout d’abord, la présence de quantités importantes de glace équatoriale dans le passé
pourrait être confirmée par une analyse plus détaillée des morphologies glaciaires poten-
tielles observées par exemple dans les régions de Valles Marineris ou d’Ares Vallis. Cette
étude pourrait passer par l’observation d’analogues terrestres ou par la reproduction de
ces formes dans des conditions expérimentales.
Enfin, l’étude de la calotte polaire montre que les dépressions en spirale et les escarpe-
ments marginaux sont étroitement liés à la libération des sédiments riches en sulfates. La
genèse et l’évolution de ces formes restent, à ce jour, mal comprises. Une étude statistique
de leur morphologie est en cours. Cette étude sera complétée par l’utilisation de la modéli-
sation numérique, permettant ainsi de mieux appréhender les paramètres (vitesse du vent,
densité de l’atmosphère, granulométrie de la glace, taux d’accumulation et d’ablation,...)
qui contrôlent la géométrie et la dimension de ces formes.
Annexe A
Méthode d’intégration des images
martiennes dans un SIG
Le document présenté dans cette annexe a pour but de rassembler les différentes infor-
mations nécessaires à l’intégration d’images martiennes dans un Système d’Information
Géographique (ou SIG). Il correspond donc à un « livre de recettes de cuisine » à destina-
tion des autres utilisateurs de ce type d’images.
Les solutions proposées ne sont pas exhaustives et concernent principalement la pro-
jection et le géoréférencement des données THEMIS, MOC, HiRISE, CTX, CRISM et
OMEGA. L’intégration de ces images est réalisée à l’aide du logiciel ArcMap.
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A.1 Outils
La plupart des informations utiles, programmes, et réponses aux différents problèmes
rencontrés se trouvent sur le forum isis (http://isis.astrogeology.usgs.gov/IsisSupport).
Il est nécessaire d’être inscrit pour pouvoir télécharger la plupart des programmes et do-
cuments fournis.
A.1.1 Où trouver les données ?
La plupart des sites permettant de trouver les différentes données martiennes dispo-
nibles, et plus ou moins prêtes à être utilisées sur un SIG, sont recensés sur le forum ISIS
(http://isis.astrogeology.usgs.gov/IsisSupport/viewtopic.php?t=1166&sid=
7aa76ff7c740b87c85a580daa05321ae).
L’intégralité de ces données est disponible sur les archives de la NASA (http://
pds-imaging.jpl.nasa.gov/) et de l’ESA (http://www.rssd.esa.int/index.php?
project=PSA). Cependant, les images recherchées sont parfois difficiles à localiser dans
ces archives.
A.1.1.1 Images globales
Pigwad : Le ftp du site Pigwad (ftp://ftpflag.wr.usgs.gov/dist/pigpen/mars)
fournit de nombreuses images globales ou mosaïques (planète entière, pôles...) provenant
de différents instruments comme MOC, THEMIS, CTX, MOLA, TES, IRTM, GRS,...
Ces images globales peuvent être, entre autres, très utiles pour démarrer un SIG avec les
bonnes propriétés. Par exemple, les images MOC globales en geotiff ou les images MOLA
en ESRI GRID fournies sur Pigwad, possèdent le système de coordonnées et de projection
le plus couramment utilisé pour Mars. L’intégration de ces images dès la création du SIG
permet donc de donner ces propriétés à l’ensemble du document.
Pigwad fournit également les traces (« footprints ») de plusieurs types de données
(MOC, THEMIS, HRSC, HiRISE, CTX, SHARAD). En général, l’outil « identify » de
ArcMap, utilisé sur l’une de ces traces, permet d’accéder directement au lien internet
permettant de télécharger l’image recherchée.
Pigwad fournit enfin de nombreuses autres données très utiles à intégrer dans un SIG
martien comme la nomenclature des sites, les cartes géologiques,...
Les données de ce site, et particulièrement les « footprints » sont régulièrement mises
à jour.
Map-a-planet : ce site (http://www.mapaplanet.org/explorer/mars.html) four-
nit des images globales provenant des instruments MOC, TES et MOLA. Ces images sont
en jpg mais le site donne également le fichier « worldfile » jgw associé afin de pouvoir in-
tégrer directement l’image dans un SIG. Pour chaque type de données, il est tout d’abord
possible de charger une image globale de la planète à basse résolution, ou quelques zooms
à une résolution plus élevée. Il est ensuite possible de commander gratuitement des images
globales à plus haute résolution.
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A.1.1.2 Images individuelles
Plusieurs sites peuvent être utilisés pour acquérir les différentes données martiennes :
http://themis.asu.edu/maps : Ce site permet de trouver et d’acquérir, à partir
d’une carte, les données : THEMIS, CTX, HiRISE, MOC et Viking. Les cartes de sélec-
tion n’existent cependant pas en projection polaire et sont donc peu pratiques pour l’étude
des régions polaires.
http://ode.rsl.wustl.edu/mars/ : Même chose pour les images CRISM, SHA-
RAD, MRO gravity/radio science, HiRISE, CTX, HRSC, MARSIS, OMEGA. Il faut tout
d’abord choisir le type de données voulu dans « data product search », puis sélectionner
sur la carte ou dans la table l’image voulue. Il n’est pas nécessaire d’utiliser l’outil « down-
load », il suffit de cliquer à droite pour télécharger l’image (téléchargement qui peut par
contre être très long).
http://hirise.lpl.arizona.edu/ : Images HiRISE.
http://crism-map.jhuapl.edu/ : Images CRISM avec une bonne visualisation de
la localisation des cubes (mais qui n’est pas toujours mis rapidement à jour).
http://www.msss.com/moc_gallery/ : Site Malin Space Science System pour les
images MOC.
A.1.2 Logiciels et scripts utilisés
ArcMap : Avec toutes les extensions si possible et un arc tool box qui fonctionne. Ne
fonctionne que sous windows.
IDL/ENVI : Fonctionne sous linux, windows, Unix et OSX.
ISIS : Il existe deux versions d’ISIS : ISIS2 et ISIS3 qui ne s’utilisent que sous linux.
Il est préférable de pouvoir utiliser ces deux versions car les différents programmes qu’ils
contiennent peuvent être différents et sont tous utiles. La plupart des images martiennes
peuvent être traitées sous ISIS3 mais les données obtenues sur Titan, par exemple, ne
peuvent être traitées que sur ISIS2. Le site http://isis.astrogeology.usgs.gov/
permet de télécharger ces deux logiciels, de consulter différentes documentations, et de
chercher les différents programmes à utiliser et leurs caractéristiques.
Pour utiliser ISIS les données doivent être en cubes ISIS (.cub). Certains sites four-
nissent les données martiennes dans ce format. Sinon, des programmes ISIS convertissent
le format initial de l’image en cube ISIS. De même, après avoir effectué les traitements
voulus, d’autres programmes permettent d’exporter les cubes ISIS en d’autres formats.
Les programmes de traitement d’images proposés par ISIS sont, soit applicables à
différents types d’images, soit spécifiques à une mission. Il existe par exemple des traite-
ments particuliers pour les images MER, MGS (MOC), Mars Odyssey (THEMIS), MRO
(CTX, HiRISE, MARCI), MESSENGER, Viking...
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ISIS ne s’utilisant que sous linux, il est pratique de pouvoir accéder à distance aux
ordinateurs linux avec des logiciels comme xming et putty puis, de pouvoir transférer fa-
cilement les données d’un ordinateur à l’autre avec des logiciels comme WinSCP.
THMPROC : THMPROC est un logiciel permettant de traiter uniquement les images
THEMIS infrarouge (http://thmproc.mars.asu.edu/). Il est nécessaire de se créer
un compte pour l’utiliser, ce compte peut aussi s’utiliser pour le logiciel JMARS. Les
données THEMIS infrarouge peuvent permettre d’accéder à de nombreuses informations.
THMPROC peut extraire toutes ces informations dans de nombreux formats.
La page principale va recenser tous les processus effectués ou le niveau d’avancement
du processus en cours. Pour démarrer un nouveau processus il faut cliquer sur le bouton
« start new processing task » sur la page principale.
Entrer les ID des images souhaitées dans « image ID » sous la forme Ixxxxxyyy (ces
images peuvent être facilement sélectionnées au préalable sur le site http://themis.
asu.edu/maps). Plusieurs images peuvent être traitées en même temps. La boite « job
description » permet de mettre un texte qui pourra aider par la suite à identifier les images
résultantes et le traitement effectué.
La boîte « standard processing » permet de sélectionner les traitements voulus :
- UDDW : corrige des variations de valeurs dues aux changements de température du
détecteur infrarouge (la bande 10 ne change pas).
- Unslant : Enlève la plupart des espaces noirs présents sur les images projetées en
recréant l’image de façon à ce qu’elle corresponde à un rectangle aligné en x et en y
(l’image n’est donc plus projetée). Cette étape est nécessaire pour effectuer le traitement
suivant car les données sont ainsi moins lourdes à traiter.
- Deplaid : Filtre.
- Auto-radcorr : Enlève la radiance émise par l’atmosphère sur les images de radiance
THEMIS.
- Unrectify : Cette étape permet de revenir à l’image projetée (indispensable pour le
SIG !).
En général il est donc préférable de cocher toutes les étapes de cette boîte.
La boîte « projection » permet de choisir le type de projection voulu, ces propriétés
doivent être choisies suivant les propriétés du SIG utilisé. Le type de projection peut être
sinusoïdal, cylindrique (même chose que equirectangular) ou polaire (ne fonctionne pas).
Les SIG martiens sont en général en « simple cylindrical », et dans ce cas il faut donc choi-
sir cette projection. « Meridian » correspond à la longitude du meridian central (souvent
0). « Latsys » correspond au type de projection en latitude qui peut être planetocentrique
(le plus courant) ou planetographique. Le type de longitude peut être un SIG dont les
longitudes vont de 0 à 360° ou de -180 à 180° (le mieux sur ArcMap). La résolution cor-
respond à la résolution en km/px des données projetées, la résolution par défaut est la plus
appropriée.
Avec la boîte « cropping » il est possible de ne choisir qu’une partie de l’image (par
défaut l’image entière est choisie).
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« Output » permet de choisir les caractéristiques de l’image de sortie. Tout d’abord,
à partir des THEMIS infrarouge il est possible d’obtenir des données de radiance, tem-
pérature de brillance, température de surface et d’émissivité. Une fois le ou les types de
données choisis, il faut sélectionner le format du fichier. Ce format peut être : un cube ISIS
(.cub) en 32 bits qui conservera alors les valeurs des données étudiées ; différents formats
(png, jpg, tiff et cub) en 8 bits où il sera impossible d’avoir les valeurs réelles des don-
nées qui seront rééchantillonnées entre 0 et 255 ; le format 3-band DCS permet d’obtenir
une composition colorée de trois bandes sélectionnées. Les donnée THEMIS infrarouge
comportant 10 bandes il faut choisir une de ces bandes pour les formats 8 et 32 bits. C’est
généralement la bande 9 qui est choisie pour les THEMIS ir de jour et la bande 2 pour les
THEMIS ir de nuit. En 32 bits il est également possible de créer des « backplanes », c’est-
à-dire qu’il y a création d’un cube supplémentaire qui comprend les informations cochées
(comme la latitude, la longitude, l’angle d’émission...) pour les images sélectionnées.
Après avoir soumis la demande de traitement, le site revient sur la page principale in-
diquant au fur et à mesure le statut de la requète. Quant le statut affiche « complete » il est
possible de revoir les différentes caractéristiques demandées en allant sur « view ». Enfin,
en cliquant sur « complete » il est possible de prévisualiser l’image ou de la télécharger.
Scripts PERL :
Des scripts écrits en perl sont disponibles sur le site de pigwad (http://webgis.wr.
usgs.gov/pigwad/tutorials/scripts/perl.htm). Ces scripts sont indispensables !
Les scripts en perl sont faciles à ouvrir sous une machine linux. ArcMap ne fonction-
nant que sous windows il est donc plus pratique d’utiliser ces scripts sous windows. Il suf-
fit pour ça d’installer ActivePerl (http://www.activestate.com/Products/activeperl/
index.mhtml). Une fois ce logiciel installé les scripts se lancent sous Dos.
- isis2world et pds2world : Les deux scripts perl les plus utiles fournis par pigwad
sont isis2world.pl et pds2world.pl. Ces deux programmes permettent d’extraire un fichier
« worldfile » à partir de cubes ISIS (isis2world) ou d’un format pds comme les .img,
.qub ou .jp2 (pds2world). Un fichier worldfile indique la localisation d’une image sur la
planète. Il est en mètres et se présente sous cette forme (http://isis.astrogeology.
usgs.gov/IsisSupport/viewtopic.php?t=328) :
Ligne 1 : dimension x d’un pixel.
Ligne 2 : paramètre de rotation autour de l’axe y.
Ligne 3 : paramètre de rotation autour de l’axe x.
Ligne 4 : valeur négative de la dimension y d’un pixel.
Ligne 5 : coordonnée en x du centre du pixel supérieur gauche.
Ligne 6 : coordonnée en y du centre du pixel supérieur gauche.
Les fichiers worldfile peuvent être rattachés à différents types d’images permettant
ainsi de nombreuses utilisations sous ArcMap, Envi...
Pour faire fonctionner ces programmes :
- Ouvrir un terminal Dos : aller dans démarrer, exécuter, taper cmd.
- Dans le terminal se déplacer dans le dossier où sont enregistrés les programmes. Les
images à traiter doivent être dans ce même dossier.
- Taper : perl isis2world.pl (ou pds2world.pl) -(lettre différente suivant le fichier voulu)
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input.cub (pour isis2world, .img, .qub ou .jp2 pour pds2world). La lettre mise après le -
correspond au type de fichiers voulu, ces différentes possibilités s’affichent en tapant dans
la ligne de commande simplement le nom du programme.
Le -g crée un .gfw qui doit être associé par la suite à un .gif.
Le -t crée un .tfw qui doit être associé par la suite à un .tiff (renommer le .tiff en .tif
avant de le passer sous ArcMap).
Le -j crée un .jpw qui doit être associé par la suite à un .jpeg (à renommer en jpg).
Le -J (pour pds2world) pour les .jp2.
Le -P (pour pds2world) pour les .png.
Le -c donne un .hdr, celui-ci peut être lu dans Envi à condition de renommer le .cub
(ou autre) de départ en .bil.
Le -e donne un .rww et un .raw qui, joint au fichier de départ, permettent de l’ouvrir
directement sous ArcMap.
Il convient cependant de faire attention, les worldfiles définissent où l’image se situe
mais ne définissent pas de projection. Avant de passer l’image sous ArcMap il faut donc
définir un système de projection associée à cette image (le même que le SIG) en allant
dans les propriétés de cette image sous ArcCatalog.
Une fois le « worldfile » créé et le système de projection défini, l’image se cale parfai-
tement dans le SIG !
readmoc.exe : (ftp://ida2.wr.usgs.gov/cdroms1/MGSC_1110/software/pcwin/)
Script s’utilisant sous Dos et permettant de décompresser les images MOC. Les images
MOC sont en effet fournies en .imq et doivent être repassées en .img.
Scite : petit logiciel se téléchargeant sur Internet et permettant d’ouvrir un programme
écrit dans n’importe quel langage de programmation de manière lisible.
7-zip : petit logiciel se téléchargeant sur Internet et permettant de dé-zipper à peu prés
tous les différents types de fichiers compressés existant (ce qui n’est pas le cas d’outils
comme winrar).
A.2 Système d’Information Géographique (SIG)
Le SIG doit comporter un système de coordonnées géographiques et un système de
coordonnées projetées.
A.2.1 Systèmes de coordonnées géographiques
Le système de coordonnées géographiques (GCS) utilise une surface sphérique pour
définir des localisations sur la planète. Il correspond à un système de référence qui uti-
lise la latitude et la longitude pour définir la localisation de points à la surface d’une
sphère ou d’un sphéroïde (= ellipsoïde). La définition d’un système de coordonnées géo-
graphiques inclut un datum, un méridien principal (ligne de longitude 0) et une unité
angulaire. Lorsque la forme de la planète est approximée par un sphéroïde on utilise en
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effet un datum (ou système de référence géodésique), celui-ci comprend la définition de
ce sphéroïde ainsi que sa position par rapport au centre de la planète.
Deux systèmes de coordonnées géographiques martiens ont été définis en 1971 par
l’IAU (International Astronomical Union) :
1- La longitude est mesurée positivement vers l’est, dans la direction de la rotation de
Mars. La latitude est « planetocentrique », c’est-à-dire que la latitude d’un point spécifique
à la surface est définie par un angle entre le plan équatorial et la ligne allant du centre de
Mars à ce point.
2- La longitude est mesurée positivement vers l’ouest. La latitude est « planétogra-
phique », c’est-à-dire que la latitude d’un point spécifique en surface est définie par l’angle
entre le plan équatorial et la normale à la représentation elliptique de Mars à ce point.
Deux représentations de Mars sont également possibles : une sphère ou un ellipsoïde.
L’IAU a défini en 2000 un système de coordonnées géographiques martien, où l’ellipsoïde
le plus représentatif de la forme de Mars possède un axe semi-majeur de 3396.19 km et
un axe semi-mineur de 3376.20 km. Ce système IAU2000 est souvent référencé sous le
nom de Mars_2000. Le système sphérique correspond à une sphère de 3396.19 km de
rayon et est généralement référencé sous le nom de Mars_2000_sphere. Pour un système
sphérique, les latitudes en planétocentrique ou planétographique sont les mêmes. Ces
deux systèmes sont disponibles sur Pigwad (http://webgis.wr.usgs.gov/pigwad/
tutorials/planetarygis/arcmap_projections.htm) et peuvent ainsi être ajoutés
sous ArcMap (si la version d’ArcMap ne les contient pas déjà).
Le système de longitude peut également être affiné. Il peut en effet être défini de 0 à
360° ou entre -180 et +180°. Il semble que ArcMap préfère une longitude allant de -180
à 180° avec une longitude centrale (et donc méridien principal) de 0°.
A.2.2 Systèmes de coordonnées projetées
Un système de coordonnées projetées est défini sur une surface plane. La conversion
de positions géographiques d’une surface courbe à une surface plane nécessite l’utilisation
d’une formule mathématique appelée projection cartographique. Un système de coordon-
nées projetées, contrairement à un système de coordonnées géographiques, possède des
longueurs, angles et aires constants sur les deux dimensions. Dans ce système, les locali-
sations sont identifiées par des coordonnées x et y dans une grille dont l’origine se trouve
au centre de la grille.
La projection cartographique est donc une transformation mathématique permettant de
représenter dans un plan des éléments en 3 dimensions. Ce processus entraîne l’altération
de la forme, de l’aire, des distances et des directions des éléments cartographiés. Plusieurs
types de projection existant, il faut donc choisir celle permettant de représenter le mieux
possible la portion de la planète étudiée.
La projection la plus couramment utilisée pour Mars est une projection cylindrique
nommée « simple cylindrical » (ou « equirectangular » ou « equidistant cylindrical » ou
« rectangular » ou « Plate carrée ») et correspond à un cylindre drapé autour de Mars. Ce
type de projection cylindrique permet de couvrir la totalité de la surface de la planète.
La carte résultante est rectangulaire et correspond à une grille où tous les rectangles sont
égaux : ses méridiens sont tous verticaux et équidistants, ses parallèles sont tous equi-
distants et horizontaux et tous les angles sont donc à 90°. Le cylindre sera généralement
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choisi comme étant tangent à la ligne équatoriale. La ligne équatoriale ne présentera donc
aucune distorsion mais cette distorsion augmentera vers les pôles.
La projection cartographique en elle-même n’est pas suffisante pour définir le système
de coordonnées projetées, différents paramètres sont également à définir. Pour une projec-
tion « equidistant cylindrical » ArcMap demande de compléter les paramètres suivants :
- False Easting : correspond à l’origine de l’axe x (généralement 0).
- False Northing : correspond à l’origine de l’axe y (généralement 0).
- Central Meridian : le méridien central correspond au méridien passant par l’origine
des coordonnées x (généralement 0).
- Standard Parallel : les parallèles standards correspondent aux parallèles tangents ou
sécants au système de projection choisi. Dans le cas d’une projection cylindrique simple il
n’existera qu’une ligne tangente au cylindre qui correspondra à l’origine des coordonnées
y (généralement l’équateur donc 0). Cette ligne sera donc la seule où il n’existera pas de
distorsion.
Certaines données martiennes sont également parfois fournies en projection sinusoï-
dale. Cette projection a pour particularité de conserver les aires. De même que pour la
projection précédente, la distorsion sera nulle à l’équateur et deviendra très importante
vers les pôles. Les paramètres demandés pour cette projection sont : « false easting »,
« false northing » et « central meridian ». Cette projection n’est cependant généralement
pas utilisée comme représentation sur le SIG.
Ces deux types de projection sont cependant très peu pratiques pour étudier les régions
polaires. Sous ArcMap, il est donc possible de changer la projection afin de l’adapter à
la zone étudiée. Ce changement se fait dans les propriétés de « layer », « data frame pro-
perties », « modify » puis aller dans « projection » et choisir le type de projection et ses
propriétés. Pour les régions polaires la projection la plus adaptée est la « polar stereogra-
phic » où le point central sera soit le pôle nord soit le pôle sud.
La projection la plus utilisée est la projection cylindrique qui utilise une sphère. De
plus, si les images sont générées sous ISIS, celui-ci ne supporte qu’une représentation
sphérique pour les projections cylindriques et sinusoïdales. Le système Mars_2000_sphere
sera donc le plus utilisé tandis que le système elliptique défini par l’IAU sera beaucoup
plus rarement choisi.
Les paramètres les plus couramment utilisés dans un SIG global seront donc : système
Mars_2000_sphere (unité d’angle = degrés (0.017453292519943299), méridien de réfé-
rence = 0, axe semi-majeur = 3396190,00, axe semi-mineur = 3396190,00), projection









Afin d’intégrer les différentes données martiennes sur un SIG avec une projection
correcte, différentes méthodes vont être utilisées en fonction des données utilisées.
A.3.1 THEMIS
Il est intéressant d’insérer au préalable les « footprints » des images THEMIS (télé-
chargeables sous Pigwad) sous ArcMap. Ainsi, il est possible en cliquant sur la trace de
l’image qui nous intéresse d’arriver directement sur le lien Internet nous permettant de
télécharger l’image.
THEMIS est une caméra multispectrale divisée en deux parties :
THEMIS visible : La partie visible comprend 5 bandes à 0.425 µm, 0.540 µm,
0.654 µm , 0.749 µm et 0.860 µm. La résolution de ces images est de 18m/pixel.
Sur le site de THEMIS (http://global-data.mars.asu.edu/bin/themis.pl)
les images THEMIS visibles sont fournies avec différentes caractéristiques :
- ABR (Apparent Brightness Record) : Cette image est dérivée de la bande 3 du cube.
- RDR (Reduced Data Record) : Ces données contiennent la version radiométrique-
ment calibrée de THEMIS.
- EDR (Experimental Data Record) : correspond aux données THEMIS brutes.
- GEO (Geometrically Registered Record) : Ce fichier contient la version RDR de
THEMIS (bande 3) mais avec une projection géométrique. Les THEMIS visibles étant
données déjà projetées, c’est donc le fichier GEO qui va être utilisé pour passer ces images
sous un SIG.
Afin d’importer les images THEMIS visibles sur ArcMap il faut donc :
1) Enregistrer le fichier GEO et le label associé. Ce fichier GEO a un format cube
ISIS (.CUB). Le lien permettant de charger l’image voulue est directement disponible en
cliquant sur le « footprint » de l’image sous ArcMap. Ces footprints sont disponibles sous
Pigwad et peuvent être insérés sous ArcMap.
2) Utiliser isis2world.pl afin de créer un fichier ERDAS (.raw) et le « worldfile » asso-
cié (.rww). Ces deux fichiers sont reconnus sous ArcMap et les informations géométriques
sont présentes dans le .rww. Pour obtenir ces fichiers avec isis2world.pl taper sous Dos
cette ligne de commande : perl isis2world.pl -e inputcube.CUB
3) Le système de projection, voire le système de coordonnées géographiques, est géné-
ralement différent des systèmes utilisés sur notre SIG. Les systèmes utilisés pour l’image
étudiée sont décrits dans le label téléchargé. Pour les images THEMIS visibles, le système
de projection est soit « sinusoidal », le GCS est alors un GCS_Mars_2000_Sphere clas-
sique, soit « polar stereographic », le GCS_Mars_2000_sphere est alors modifié pour un
axe semi-mineur polaire. ArcMap est capable de transformer directement (« on the fly »)
les systèmes de l’image dans le système du SIG à condition que les systèmes de départ
soient parfaitement définis dans les propriétés de l’image.
Afin de définir ces propriétés :
- Ouvrir ArcCatalog.
- Cliquer à droite sur l’image et aller dans properties.
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- Dans properties, on peut voir que la partie « spatial reference » est vide. Aller dans
edit, puis dans new, projected.
- Pour les images en sinusoïdal : dans la boite projection choisir sinusoïdal. Il faut
ensuite compléter les « false easting, northing et standard parallel » qui sont généralement
à 0. Le « central meridian » de l’image étudiée est donné dans son label (« center longi-
tude »). Dans la boite linear unit choisir meter. Dans la boite « Geographic Coordinate
System » aller chercher le GCS_Mars_2000_Sphere.prj. Appliquer partout. L’image est
alors prête et il suffit de la faire glisser de ArcCatalog vers le SIG pour qu’elle s’intègre
parfaitement !
- Pour les images en « polar stereographic » : aller également dans « new » et « projec-
ted ». Dans la boite projection choisir stereographic_north_pole (dans ce cas le « standard
parallel » est à 90) ou stereographic_south_pole (dans ce cas le « standard parallel » est
à -90). Les false_easting et false_northing sont généralement à 0 et le central_meridian
doit toujours être lu dans le label. Dans la boite linear unit choisir meter. Dans la boite
Geographic Coordinate System il faut créer le GCS. Il faut donc aller dans new et créer
un fichier nommé par exemple GCS_Mars_2000_Sphere_polar. Dans datum et spheroid
garder le nom par défaut (custom). Dans spheroid définir les axes semi-majeur et semi-
mineur comme étant égaux à 3376200 m pour un rayon polaire (voir image). L’unité
angulaire est en degrés (avec radians per unit = 0,017453292519943299). Dans la boite
prime meridien définir le nom comme Reference_meridian et la longitude à 0. Appliquer
tous les changements et passer l’image sous ArcMap.
- Ces deux processus un peu longs ne sont vraiment nécessaires que sur les premières
images à insérer. Pour les images suivantes, dans spatial reference, edit aller dans import
et sélectionner ces images précédemment définies. Il suffira ensuite d’aller dans modify
pour ne changer que le central_meridian qui diffère pour chaque image.
- L’image passée sous ArcMap présente un contour noir. La valeur de ces pixel noirs
peut être vue par l’outil « identify » puis cette valeur peut être définie comme ne corres-
pondant à une absence de données dans les propriétés de l’image. Cette valeur de contour
peut également être supprimée en utilisant l’outil « calculate statistics » dans l’ArcTool-
box, il faut alors ajouter cette valeur dans « value to ignore ».
THEMIS infrarouge : La partie infrarouge comprend 10 bandes à 6.78 µm, 7.93 µm,
8.56 µm, 9.35 µm, 10.21 µm, 11.04 µm, 11,79 µm, 12.57 µm, 14.88 µm. La résolution
de ces images est de 100m/pixel.
Contrairement aux images THEMIS visibles, les infrarouges ne sont pas disponibles
déjà projetées. THMPROC va permettre d’effectuer tous les traitements nécessaires.
Exemple de traitement sous THMPROC :
- S’identifier sous THMPROC et aller dans « Start New Processing ».
- Rentrer les numéros d’identifiant des images voulues dans « Images Ids ».
- Sélectionner tout les « Standard Processing » afin d’obtenir une image propre et bien
projetée.
- Choisir la projection et donc, si possible, celle du SIG ! ! Par exemple pour un SIG
martien classique : Type : SIMP, Meridian : 0, Latsys : OCENTRIC, Lonsys : -180 :180,
Resolution : -.
- Cropping : garder l’image entière ou sélectionner une partie de l’image.
- Output : classiquement on peut par exemple créer une image en température de
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brillance, soit en 32 bits pour garder les valeurs (mais plus lourd), soit en 8 bits avec des
valeurs réechantillonées entre 0 et 255 (choisir un stretch linéaire pour ne pas avoir de
problème de visualisation). Il vaut mieux choisir un 8 bits moins lourd pour ArcMap et
charger un 32 bits à ouvrir sous envi pour lire les valeurs. Pour les images infrarouges la
bande 9 est généralement choisie. L’image peut, être choisie en cube ISIS et il faut alors
utiliser isis2world.pl pour sortir un fichier erdas comme précédemment. Il est également
possible d’enregistrer un fichier cube ISIS et une image png, jpg ou, tiff puis de sortir un
fichier worlfile pnw, jgw ou tfw avec isis2world et à partir du cube ISIS.
- Après avoir décompressé l’image, la passer sous isis2world.pl pour sortir les fichiers
erdas ou les worldfiles des images choisies.
- Pour lire par exemple une image en 32 bits sous envi et voir les valeurs de l’image :
utiliser isis2world.pl avec -c, changer à la main le .QUB en .bil, ouvrir l’image sous envi
et dans le header de l’image changer le « data type » en floating point et l’« interleave » en
BSQ.
- Sur ArcCatalog aller dans les propriétés de l’image, spatial, edit et importer les pro-
priétés de n’importe quelle image qui a les caractéristiques du SIG si ce sont les carac-
téristiques choisies sur THMPROC (par exemple l’image de base choisie pour le SIG et
comportant toutes les propriétés voulues). Le meridien central n’est, ici, pas à changer,
puisque l’image a été définie comme ayant un méridien central à 0.
A.3.2 MOC
MOC (Mars Orbiter Camera) est divisée en 3 instruments (http://www.msss.com/
mgs/moc/index.html+descriptionsurcepapierhttp://www.msss.com/mars/observer/
camera/papers/moc_jgr/moc_jgr.html) :
- Une caméra à angle étroit donnant des images à haute résolution (entre 1.5 et 12
m/pixel) en noir et blanc.
- Une caméra couleur à angle large permettant des images de contexte à 240 m/pixel.
- Une caméra permettant des images globales quotidiennes (7.5 km/pixel).
Les images MOC peuvent être téléchargées depuis pds ou depuis le site Malin Space
Science System (http://www.msss.com/moc_gallery/). Il est intéressant également
d’insérer au préalable les « footprints » des images MOC (téléchargeables sous Pigwad)
sous ArcMap. L’image à télécharger est alors directement accessible en cliquant sur la
trace de l’image voulue puis sur le lien internet affiché.
Les images téléchargées doivent être soit les « processed image in PDS .IMG format »
soit les « compressed raw data in PDS .IMQ format ». Dans le dernier cas, les images
doivent être décompressées avec le script readmoc.exe présenté dans la première partie.
Ces images ne sont pas projetées au départ, il faut utiliser le logiciel ISIS pour les
traiter. Il faut donc passer ces images dans un environnement linux puis démarrer ISIS3.
Les deux programmes ISIS utilisés sont mocproc, qui permet de créer une image pro-
jetée, puis isis2std qui va permettre de transformer cette image en un fichier png et son
worldfile pgw. Les paramètres d’entrée et de sortie des programmes sont visibles sur le
site d’ISIS (http://isis.astrogeology.usgs.gov/Application/) . Le nom du pro-
gramme utilisé doit être tapé dans le terminal et une interface s’ouvre.
Pour mocproc, il faut entrer le fichier .img téléchargé et laisser les autres paramètres
par défaut. Le programme sort un fichier .cub projeté.
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Pour isis2std, mettre en entrée le fichier .cub obtenu et sélectionner le format png en
sortie (les autres formats ne fonctionnent pas). Le programme va sortir une image en png
et le pgw associé.
Les trois fichiers obtenus (.cub, .png et .pgw) doivent ensuite être repassés sous win-
dows. Le cube ISIS, lu avec un logiciel comme workpad, va permettre de connaître les
paramètres de projection et surtout la longitude centrale. Ces images ont une projection si-
nusoïdale ou polaire. Avant de passer les images sous ArcMap il faut donc définir (comme
pour les THEMIS) les paramètres de projection dans ArcCatalog. Dans un cas sinusoïdale,
le GCS va être un GCS_Mars_2000_Sphere, la projection sera sinusoïdale et la longitude
centrale sera à lire dans le cube.
L’image peut ensuite être passée sous ISIS. Cependant, il existe généralement de lé-
gers décalages entre l’image de fond du SIG et les images MOC. Les images MOC se
calent par contre très bien entre elles.
A.3.3 HiRISE
HiRISE (High Resolution Imaging Science Experiment) est un des instruments de
télédection embarqués à bord de la sonde MRO (http://hirise.lpl.arizona.edu/
teknikos.php) et permet d’obtenir des images allant jusqu’à 30 cm de résolution par
pixel.
Les images HiRISE peuvent être téléchargées sur le site : http://hirise.lpl.
arizona.edu/. Pour pouvoir insérer ces images sous ArcMap avec un système de projec-
tion il faut charger ces images en JP2 PRODUCTS en couleurs ou en noir et blanc. Tous
les autres types d’images (JP2 QUICKLOOK ou JPEG PRODUCTS) peuvent être visua-
lisés avec une projection mais n’affichent aucune coordonnée et ne peuvent être utilisés.
Il faut prévoir plusieurs heures pour télécharger une image HiRISE. L’image en jp2 doit
être accompagnée de son label qui peut être téléchargé en dessous dans « image product
information », celui-ci est différent suivant l’option couleur de l’image.
L’image HiRISE ainsi enregistrée est trop lourde pour être insérée sous ArcMap. Il
faut donc dégrader sa résolution sous Envi.
- Ouvrir l’image en JP2 sous Envi.
- Sous Envi, aller dans Basic tools, resize data.
- Choisir l’image dans la fenêtre qui est apparue.
- Dans la fenêtre qui s’affiche ensuite, cliquer sur « Set output dim by pixel size ». Dans
cette fenêtre il est possible de choisir la résolution de l’image. Pour une taille acceptable
il faut environ multiplier par 10 la taille des pixels.
- Enregistrer l’image ainsi obtenue en JP2.
- Ce nouveau fichier JP2 n’a pas de « worldfile » associé. Ce fichier va s’obtenir à partir
du label enregistré sur le site HiRISE en utilisant pds2world. La ligne de commande sous
Dos est alors : perl pds2worlds.pl -J inputhirise.LBL.
- Faire attention à ce que le nouveau fichier JP2 dégradé et le worldfile j2w obtenu
aient le même nom. Comme pour les images précédentes il faut définir les propriétés
spatiales de l’image sous ArcCatalog. Les propriétés de l’image peuvent être lues dans le
label. Les images HiRISE sont soit en équirectangulaire, soit en stéréographique polaire.
Les propriétés de l’image se définissent donc comme pour les images précédentes (en
polaire voir l’explication THEMIS).
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- L’image ainsi insérée sous ArcMap n’est ainsi pas trop lourde mais garde une réso-
lution intéressante.
Les images HiRISE dont le software_name (mis dans le label) contient « PDS_to_JP2 »
fonctionnent, celles notées isis3 non. Dans le cas où elles foncionent il suffit de les ouvrir
dans envi et de les réenregistrer en jpeg (et jgw).
A.3.4 CTX
L’instrument CTX (Context Camera) permet d’obtenir des images de contexte des
images HiRISE. Ces images sont en noir et blanc et possèdent une résolution de 6m/pixel
pour une trace d’environ 30 km de largeur (http://www.msss.com/mro/ctx/).
Ces images sont, pour l’instant, fournies sans aucune projection ni coordonnées. Il
est cependant possible de les projeter à l’aide d’ISIS. Un programme, donné sur le fo-
rum ISIS, groupe les différents programmes à utiliser (difficiles à utiliser). Les images
CTX sont à télécharger en .IMG sur PDS. Ces images peuvent être obtenues à partir du
site http://themis.asu.edu/maps (aller sur « download PDS image ») ou à partir des
traces fournies par Pigwad et qui peuvent être insérées sous ArcMap.
Transférer l’image en .img sur une machine linux pour pouvoir la traiter sous ISIS
(attention certaines images ne fonctionnent pas).
- Démarrer ISIS.
- Lancer le programme mroctx2isis. Dans la boite de dialogue insérer l’image img
chargée, le programme sortira un cube isis.
- Lancer le programme spiceinit et insérer le cube qui vient d’être créé. Laisser tous les
paramètres par défaut. Ce programme détermine les « spice kernels » du cube. Ces « spice
kernels » correspondent à différentes informations indispensables comme la position du
satellite, la position du soleil...
- Lancer ctxcal et insérer le cube créé à l’étape précédente. Ce programme effectue un
calibrage radiométrique de l’image.
- Lancer ctxevenodd et insérer le cube créé précédemment. Ce programme enlève les
bandes noirs ou bizarres du détecteur. Le cube créé est dit de niveau 1.
- Lancer cam2map et insérer le cube niveau 1. Ce programme projette l’image et la
passe au niveau 2. Dans map chercher le système de projection qui convient. La résolution
de sortie doit être entrée à la main pour fonctionner (cocher « get resolution user in meters
per pixel », à la base 6m/pixel, le bon compromis est 12m/pixel). Il est préférable de
dégrader un peu la résolution de départ de l’image sinon celle-ci sera trop lourde pour
ArcMap. Laisser tous les autres paramètres par défaut.
- Lancer isis2std et insérer le cube au niveau 2. Ce programme va passer le cube ISIS
en un fichier png et son « worldfile » pnw. Importer le cube ISIS niveau 2, le fichier png et
son « worldfile » sous la machine windows où se trouve le sig. Les propriétés de l’image
sont à définir comme les autres images dans ArcCatalog, le méridien central se lit dans le
cube ISIS.
A.3.5 CRISM
CRISM est un spectro-imageur embarqué à bord de la sonde MRO. Cet instrument
fonctionne dans le visible-infrarouge entre 0.362 et 3.92 µm à 6.55 nm/canal et 15 à 19
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m/pixel de résolution spatiale.
Les données CRISM peuvent être téléchargées sur le site : http://ode.rsl.wustl.
edu/mars/. Sur la première page de ce site cocher : « Targeted TRDRs DDRs (FRT,
HRL, HRS) » et choisir la zone voulue. Les noms des cubes CRISM sont sous la forme :
(class type)(obsID)_(counter)_(activity)(sensorID)_(filetype)(version). Les cubes à utili-
ser sont les FRT à haute résolution et les HRL à moyenne résolution. Les fichiers TRR
contiennent les données calibrées et les DDR les informations géométriques (les EDR sont
les données brutes). Le chiffre correspondant au « counter » va de 1 à 9, seules les don-
nées à 07 sont utilisables. Dans « Activity » : RA correspond aux données en radiance,
IF données en I/F, DE produit dérivé, SU « summer product » et AL albedo lambert.
Le V correspond aux données dans le visible et le L aux données dans l’infrarouge. Il
faut donc télécharger un cube de type FRT(HRL)xxxxxxxx_07_IfxxxL(S)_TRR2 avec
son label. Ce cube doit également être accompagné de son fichier géométrique de type
FRT(HRL)xxxxxxxx_07_DExxxL(S)_DDR1 (le téléchargement peut prendre plusieurs
heures).
Pour traiter les données CRISM il faut installer l’outil CAT (http://www.planetary.
brown.edu/html_pages/software.htm) dans ENVI. Les données CRISM doivent être
traitées par différents programmes de cet outil pour être utilisables :
- « Convert PDS to CAT » permet de remettre les longueurs d’onde dans un ordre
croissant.
- « ATP correction » permet de corriger les données de l’atmosphère.
- « Project Single Data Cube » permet de projeter les cubes CRISM.
Pour utiliser ces programmes, les noms des cubes téléchargés doivent rester exacte-
ment les mêmes.
La projection du cube se fait avec un système de projection classique « equirectangu-
lar » ou « polar stereographic » et un système de coordonnées géographiques correspon-
dant à une sphère de rayon 3396190 m. Les caractéristiques de cette transformation sont
visibles sur le fichier.hdr créé suite à la dernière opération. L’une des bandes du cube ainsi
crées peut donc être enregistrée en geotiff (comprenant un fichier .tif et le worldfile .tfw
associé). Comme pour les images précédentes, il faut ensuite définir les propriétés des
systèmes de coordonnées et de projection dans ArcCatalog avant de passer l’image sous
ArcMap. Dans le fichier .hdr du cube projeté, la valeur du méridien central correspond à
la quatrième valeur dans « projection info » (cette valeur doit être mise entre 0 et 360°).
A.3.6 OMEGA
Les programmes permettant de géoréférencer et de projeter les images OMEGA sont
fournis par l’équipe OMEGA et s’utilisent sous IDL et ENVI. L’intégration de ces images
sous ArcMarp suit les mêmes procédés que pour CRISM.
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Nature et origine des dépôts de sulfates dans les régions équatoriales et polaires de Mars.
Comparaison morphologique et minéralogique entre Aram Chaos et la calotte polaire Nord.
D’importants dépôts de sulfates ont été découverts dans certaines régions équatoriales de
Mars : les canyons de Valles Marineris, les terrains chaotiques, et les plaines de Meridiani. Afin
d’expliquer la chimie de ces dépôts, ainsi que la formation d’un tel volume de sédiments de même
composition, sur des surfaces aussi larges et variées, l’une des hypothèses les plus récentes suggère
une origine glaciaire. Le but de cette thèse est d’évaluer la plausibilité de ce mode de formation,
par une étude morphologique et minéralogique comparative des sulfates trouvés sur la calotte po-
laire Nord et sur les terrains chaotiques (Aram Chaos). L’analyse des sédiments superficiels de
la calotte polaire montre que ceux-ci sont riches en gypse. Ces particules riches en sulfates pro-
viennent directement de la calotte polaire, s’accumulent en surface par ablation de la glace, et sont
transportées par le vent dans les dunes circum-polaires. L’analyse des affleurements observés à
l’équateur sur Aram Chaos montre des dépôts stratifiés clairs, semblables à ceux de Valles Mari-
neris et de Meridiani Planum ; ils contiennent un mélange de sulfates monohydratés, d’oxydes de
fer et de minéraux hydratés. Ces dépôts pourraient également avoir une origine glaciaire car, durant
les périodes de haute obliquité, d’anciennes accumulations de glace ont pu se former aux basses
latitudes. De plus, l’observation d’analogues terrestres en Antarctique révèle que des sulfates se
forment effectivement dans la glace par des réactions post-dépôt, et peuvent être compatibles avec
la chimie des minéraux observés à l’équateur martien, si l’accumulation de la glace coïncide avec
le dépôt de matériaux volcaniques.
Mots-clés : Mars, composition, altération, terrains chaotiques, calotte polaire, spectro-imagerie,
géomorphologie.
Nature and origin of sulfate deposits in equatorial and polar regions of Mars. Morpho-
logical and mineralogical comparison of Aram Chaos and the North Polar Cap.
Important sulfate deposits have been discovered in various equatorial regions of Mars : the ca-
nyons of Valles Marineris, chaotic terrains, and Meridiani plains. In order to explain the chemical
composition of these deposits and the formation of such a large volume of sediments displaying
the same composition and various and extensive terrains, one of the latest hypotheses suggests a
glacial origin. The aim of this thesis is to evaluate the consistency of this hypothesis by an inte-
grated morphological and mineralogical study of sulfates found on the North Polar Cap and on
equatorial chaotic terrains (Aram Chaos). The analysis of the North Polar Cap reveals that all the
superficial sediments contain gypsum. These sulfate-bearing particles have been released directly
from the ice cap by sublimation. Winds are then responsible for the reworking of these sediments
and their accumulation in the circumpolar dune field. The analysis of Aram Chaos sulfate depo-
sits reveals some bright, layered outcrops, similar to those observed in Valles Marineris and in
Meridiani Planum ; they contain a mixture of monohydrated sulfates, ferric oxides and hydrated
minerals. These deposits could also originate from glacial processes because climate models and
morphological analyses show that, during periods of high obliquity, ice accumulations can have
formed in the lower latitudes. Moreover, the observation of terrestrial analogs in Antarctica de-
monstrates that sulfates can form in ice by post-depositional processes. These processes could
reproduce the chemical composition of the Martian equatorial deposits if ice and some volcanic
materials were accumulated at the same time.
Key-words : Mars, composition, weathering, chaotic terrains, polar cap, hyperspectral-imaging,
geomorphology.
